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Diese Studie wurde vom Umweltbundesamt in Auftrag gegeben. Sie 
wurde ausgelöst durch den Umstand, daß bei der Energieerzeugung 
durch fossile Brennstoffe die atmosphärischen Kreisläufe einer 
Reihe von Spurenstoffen, darunter auch die der Schwefel- und 
Stickoxide in globalem umfange beeinflußt werden. Neben dem di-
rekten Einfluß, der Erhöhung der atmosphärischen Konzentration 
der emittierten Spurenstoffe, kommt es durch chemische Wechsel-
wirkung auch zu einer indirekten Einflußnahme auf andere Spuren-
stoffzyklen. Es müssen deshalb zwei Fragen untersucht werden: 
i) Wie weit tragen anthropogene Emissionen zum globalen Gesamt-
budget von Schwefelverbindungen und Stickoxiden in der At-
mosphäre bei? 
und 
ii) Welche Einflüsse dieser Emissionen auf die chemis9hen Vor-
gänge in der unteren Atmosphäre, der Troposphäre, lassen 
sich heute schon absehen? 
Hierzu werden zum einen die natürlichen und anthropogenen An-
teile an der Gesamtquellstärke von Komponenten, die in der 
Troposphäre wesentlich an den chemischen Umsetzungen beteiligt 
sind, bestimmt und ihre zukünftige Entwicklung beurteilt, zum 
anderen der indirekte globale anthropogene Einfluß aufgrund von 
Konzentrationsänderungen von Reaktionspartnern in einem ein-
dimensionalen reaktionskinetischen Modell für die Troposphäre 
aufgezeigt. Diese Studie beschränkt sich auf die Troposphäre, da 
die emittierten Schwefel- und Stickoxide in erster Linie die 
Chemie der unteren Atmosphäre beeinflussen. 
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B. Der atmosphärische Schwefelkreislauf 
Der Kreislauf von Schwefelverbindungen in der Atmosphäre wurde 
bereits von einer Reihe Autoren untersucht (Junge, 1960; Eriksson, 
1963; Robinson und Robbins, 1968; Kellogg et al., 1972; Friend, 
1973; Granat, 1976). Dabei wurde in der Regel davon ausgegangen, 
daß Schwefel - in der Form organischer oder anorganischer Ver-
bindungen - hauptsächlich durch biologische oder andere natürliche 
Prozesse in die Atmosphäre gelangt. Menschlichen Aktivitäten wurde 
global nur eine untergeordnete Bedeutung zugeordnet. Aus der 
Tatsache, daß sich die globale Schwefelbilanz nicht lückenlos 
schließen ließ, wurde auf eine unbekannte Schwefelquelle geschlos-
sen und diese in einer Emission von H2S aus küstennahen Gebieten 
vermutet. 
In den oben zitierten Arbeiten wurden die globalen Quellstärken 
nicht aus experimentell bestimmten Emissionsraten für die beteilig-
ten Prozesse abgeleitet. In der vorliegenden Studie soll nun der 
Versuch unternommen werden, aus den bekannten, direkt gemessenen 
Emanationsraten schwefelhaltiger Verbindungen bei mikrobiologischen 
Prozessen globale Emissionsraten abzuleiten, um so zu einer unab-
hängigen Abschätzung der weltweiten biologischen Schwefelquellen 
zu kommen. Neben diesen biologischen Prozessen können noch andere 
natürliche Vorgänge zum Schwefelgehalt der Atmosphäre beitragen. 
Dabei handelt es sich vorwiegend um Schwefelemissionen aus Vulkanen, 
um Aufwirbelung von Bodenmaterial sowie um Seesalzinjektionen aus 
der Meeresoberfläche in die Atmosphäre. Es wird versucht, diese 
Emissionen auf Grund neuer Informationen zu quantifizieren. Im 
Anschluß an die natürlichen Schwefelquellen wird der anthropogene 
Anteil am Schwefelkreislauf auf grund von bekannten Emissionsfak-
toren und dem weltweiten Verbrauch von fossilen Energieträgern 
abgeschätzt. 
Eine zusätzliche Information über die Richtigkeit der Abschätzung 
der globalen Quellstärken läßt sich aus einer Gegenüberstellung 
mit bekannten - oder abgeschätzten - Abbauraten atmosphärischer 
Schwefelkomponenten gewinnen. Eine Aufstellung dieser Abbauraten 
wird daher im Anschluß an die Diskussion der Quellen gegeben. 
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B.1. Biogene Schwefelquellen 
Bei mikrobiologischen Umsetzungen entstehen reduzierte gasförmige 
Schwefelverbindungen wie H2S, (CH 3 )2 S , (CH3)2S2' (CH3)2SH, CS 2 
und COS, .die auch in die Atmosphäre gelangen können. Eine ausführ-
liche Diskussion der Schwefelumsetzungen im Boden findet sich 
bei Adams et al. (1980). 
Zunächst wurde die H2S-Bildung bei der anaeroben Sulfatatmung 
als einziger Prozess für die biogene Schwefelemission betrachtet 
(Conway, 1942; Eriksson, 1959). Erst später wurde klar, daß 
auch organische Schwefelkomponenten zur biogenen Schwefelemission 
beitragen können (Nguyen et al., 1978). Für die Komponenten H2S 
(Schwefelwasserstoff), (CH3)2S (Dimethylsulfid, DMS), COS (Carbo-
nylsulfid) und CS 2 (Schwefelkohlenstoff) wird daher versucht, den 
Bereich ihrer Quellstärken abzuschätzen. Für (CH3)2S2 (Dimethyl-
disulfid) und (CH3)2SH (Methylmerkaptan) können aus Mangel an 
Informationen keine quantitativen Angaben gemacht werden. 
B. 1.1. ~2S-Quellstärkendichten 
Aus thermodynamischen Gründen sollte H2S vor allem unter an-
aeroben Bedingungen gebildet werden (Schlegel, 1974; Bremner und 
Steele, 1978), aber auch unter schwach aeroben Bedingungen ist 
eine Freisetzung von H2S nicht auszuschließen. 
In Laborexperimenten, bei denen allerdings H2S-Konzentrationen 
(100 ppm) verwendet wurden, die wesentlich über den natürlich 
vorkommenden lagen, erwiesen sich bestimmte Böden jedoch als 
starke H2S-Senken (Smith et al., 1973). Auch in Feldexperimenten 
unter natürlichen Bedingungen gab es Hinweise, daß die meisten 
untersuchten Böden H2S absorbieren (Jaeschke et al., 1978). Es 
liegen aber auch einige Messungen von H2S-Emissionen aus Böden 
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getrennt nach kontinentalen und küstennahen Meßplätzen zusammen-
gestellt. Besonders die salinen feuchten Böden scheinen H2S zu 
emittieren. Die an einigen Meßplätzen beobachteten außergewöhnlich 
hohen Quellstärken sind jedoch sicherlich nur räumlich sehr be-
grenzt und wahrscheinlich auf sehr hohe organische Anreicherungen 
im Boden zurückzuführen (Jörgensen, 1980, persönliche Mitteilung). 
Die für das tropische Westafrika von Delmas (1980) aus atmosphä-
rischen Konzentrationsänderungen abgeleiteten H2S-Quellstärken 
geben erste quantitative Hinweise für eine H2S-Emission in äqua-
torialen Breiten, die wegen der dort herrschenden hohen Tempe-
raturen bei anaeroben Böden sicherlich bedeutender als in mittleren 
und hohen Breiten sein wird. 
B.1.2. (CH312S-Quellstärkendichten 
Untersuchungen von Bremner (1977) zeigten, daß (CH3)2S als Folge 
der Umwandlung von Methionin aus Böden entweichen kann. Es kann 
ebenfalls aus DMPT (Dimethyl-ß-Propiothenin), einem in Algen weit-
verbreiteten Stoff, freigesetzt werden (Challenger, 1951), womit 
sich die erhöhte (CH3)2S-produktion in Wattgebieten erklären läßt 
(Delmas et al., 1979). Ferner geben intakte Blätter vermutlich 
auf Grund von Aktivitäten an der Blattoberfläche (CH3)2S ab (Love-
lock, 1972; Rasmussen, 1974). Die Rolle des Ozeans als (CH3)2S-
Quelle ist unsicher. Direkte Emissionsmessungen an der Meeres-
oberfläche existieren nicht. Die von Nguyen et al. (1978) als auch 
von Liss und Hater (1974) angegebenen Flußraten basieren auf 
(CH3)2S-Konzentrationsmessungen im Ozeanwasser und angenommenen 
Transferwiderständen für die Grenzschicht Ozean/Atmosphäre. Die 
von Maroulis und Bandy (1977) angeführten Quellstärken beruhen auf 
der Interpretation atmosphärischer Konzentrationsänderungen in der 
atmosphärischen Grenzschicht. Sowohl die gemessenen als auch die 
abgeschätzten Emissionsraten sind in Tabelle 2 getrennt für Kon-
tinente, küstennahe Gebiete und Ozeane aufgeführt. Auch hier scheint 
wie beim H2S die größte Quellstärke in den Gewässern und Böden der 
küstennahen Gebiete aufzutreten. 
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B.1.3. CS 2-Quellstärkendichten 
Biogenes CS 2 entsteht bei der Zersetzung der schwefelhaltigen 
Aminosäuren Cystein und Cystin (Bremner und Steele, 1977). Aus 
den wenigen Feldmessungen von CS 2-Quellstärken für Böden (Aneja 
et al., 1979; Adams et al., 1980) kann jedoch kein eindeutiger 
Zusammenhang zwischen Bodenparametern und Stärke der CS 2-Emission 
abgeleitet werden. Die in Tabelle 3 aufgeführten Werte geben ledig-
lich ein Indiz für eine erhöhte Emission aus schlecht entwässerten 
Böden. Für die Ozeane sind bis jetzt Quellstärken nur berechnet 
worden. Die von Sze und Ko (1979) angegebene CS 2-Emission von 
0.0002 t S km- 2a- 1 basiert auf bestimmten Modellvorstellungen für 
die atmosphärische Grenzschicht. Wir haben etwas höhere Werte auf 
Grund von Lovelock's (1974) CS 2-Messungen im Oberflächenwasser 
des Ozeans zwischen 500 N und 65 0 S mit dem laminaren Filmmodell 
der Ozeanoberfläche errechnet. Diese Werte lassen darauf schließen, 
daß im Gegensatz zum {CH3)2S der Ozean für atmosphärisches CS 2 
keine besondere Bedeutung hat. 
B.1.4. COS-Quellstärkendichten 
COS-Flußdichten wurden von Adams et al. (1978, 1979, 1980) und 
von Aneja et al. (1979) bisher nur für kontinentale und küsten-
nahe Gebiete angegeben (Tab. 4). Die dort aufgeführten Quell-
stärkendichten stellen ebenso wie bei CS 2 ' H2S und {CH3)2S (Tab. 
1-3) nicht unbedingt repräsentative Werte für die als Bodenart 
oder Vegetationsform angegebene Quelle dar. Variationen der physi-
kalischen, chemischen und biologischen Parameter der Böden und 
Vegetationsformen bewirken selbst kleinräumig sehr unterschied-
liche Quellstärken (Adams et al., 1980). Tages- und Jahresgänge 
der Temperatur im Boden schon im Bereich von 5 bis 200 C können 
die COS-Emissionsraten um den Faktor 3 bis 4 verändern (Adams et 
al., 1980). Die reduzierte oder ganz unterbrochene biologische 
Aktivität .in gemäßigten und polaren Breiten während des Winters 
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Die gemessenen Emissionsraten schwanken jedoch so stark, daß 
eine Berücksichtigung dieser Schwankungen keine Einengung der 
gefundenen Emissionsbereiche bewirken und nur eine genauere 
Kenntnis der Emissionsraten vortäuschen würde. 
B.2. Globale biogene Schwefelemission 
Die gemessenen Quellstärkendichten für die einzelnen Schwefel-
komponenten variieren um einige Größenordnungen (Tab. 1-4) und 
repräsentieren nur einen bestimmten Zeitraum und einen sehr 
kleinen Teil der Erdoberfläche. Trotz dieses Mangels an reprä-
sentativen Daten haben wir versucht, diese Werte auf globale Ver-
hältnisse zu extrapolieren, da schon eine größenordnungsmäßige 
Kenntnis der biologischen Schwefelemissionen einen großen Fort-
schritt in der Beurteilung der verschiedenen Flußraten im at-
mosphärischen Schwefelkreislauf bedeutet. Die beträchtlichen 
Schwankungsbreiten der abgeschätzten Emissionsstärken berücksich-
tigen die vorhandenen Unsicherheiten. 
B.2.1. Biogene Schwefelemission von den Kontinenten 
Um die kontinentale biogene Schwefelemission abschätzen zu können, 
müssen die Diskrepanzen zwischen den Ergebnissen verschiedener 
H2S-Messungen aufgeklärt werden. Bei konträren Aussagen über die 
Funktionsweise einer bestimmten Bodenart als H2S-Quelle oder 
-Senke wurde für diese Böden globale Neutralität angenommen. Für 
anaerobe Böden, die als H2S-Emittenten gelten, legten wir den 
Bereich der Quellstärkendichte mit 0,02 bis 1 t S km- 2a- 1 fest. 
Der höhe obere Grenzwert gilt sicher nur für die tropisch feuchten 
Böden, wie sie von Delmas (1980) an der Elfenbeinküste untersucht 
wurden. Die globale Fläche für diesen Bodentyp erhielten wir auf 
zwei verschiedenen Wegen: 
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i) Unter der Voraussetzung, daß nur Sümpfe, Marschland und 
Moore H2S emittieren, ergab sich eine Fläche von 3'.5 x 10
6 
km2 (Bolin et al., 1979). 
ii) Auf Grund von Bodenkarten (FAO 1971, 1975, 1979) schätzten 
wir die Ausdehnung der schlecht entwässerten Böden auf etwa 
5'% der weltweiten Landfläche zu 7 x 106 km2 ab. 
Mit dieser Flächenbeurteilung und 
ergibt sich ein Bereich von 0.035 
der angenommenen HtS-F1Ußdichte 
bis 7 x 106 t S a- für die 
H2S-Emission aus schlecht entwässerten Böden. 
Als (CH3)2S-Emissionsdichte wurde für die nassen Böden ein Be-
reich von 0.0006 bis 0.008 x 106 t S km- 2a- 1 und für die anderen 
6 -2 -1 Böden ein Bereich von 0.0001 bis 0.0015 x 10 t S km a ange-
nommen. Mit der Verbreitung der nassen Böden von 3.5 - 7 x 106 km2 
ergibt sich daraus eine (CH3)2S-Quellstärke von 0.002 bis 0.056 
x 106 t S a- 1 . Der weltweite Anteil der, anderen (CH3)2S emittierten 
Böden wurde zu 100 x 106 km2 (~ kontinentale Fläche abzüglich 
schlecht entwässerter Böden und ohne Wüstengebiete) abgeschätzt. 
Aus ihnen sollten demnach etwa 0.01 bis 0.15 x 106 t S a- 1 als 
(CH3)2S entweichen. Es ergibt sich damit eine kontinentale (CH3)2S-
Quellstärke von 0.01 - 0.2 x 106 t S a- 1 . Dieser Bereich liegt 
6 '-1 
niedriger als der von Hitchcock (1975) mit 1.5 - 4.9 x 10 t S a 
angegebene. Deren Werte basieren auf einer angenommenen Menge von 
Bodenerde, die als potentielle (CH3)2S-Quelle in Frage kommt, und 
auf den von Lovelock (1972) angegebenen (CH3)2S-Emissionsraten pro 
Gewichtseinheit des Bodenmaterials. 
Auch für die Schwefelkomponenten CS 2 und COS wurde die kontinen-
tale Emission aufgeteilt in Quellstärken schlecht entwässerter 
Böden (3.5 - 7 x 106 km2 ) und trockener, aerober Böden (100 x 106 
km2 ). Als Flußdichten für CS 2 wurden Bereiche von 0.01 bis 0.2 t S 
km2a- 1 bzw. 0.0001 bis 0.001 t S km- 2a- 1 und für COS Bereiche von 
0.005 bis 0.03 t S km- 2a- 1 bzw. 0.0003 bis 0.002 t S km- 2a- 1 ange-
nommen. Die daraus resultierenden CS 2-Quellstärken berechnen sich 
zu 0.035 - 1.4 x 106 t S a- 1 für die nassen Böden und zu 0.001 bis 
0.01 x 106 t S a- 1 für die trockenen Böden. Für COS ergeben sich 
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die entsprechenden Werte zu 0.018 - 0.21 x 106 t S a- 1 für die 
schlecht entwässerten Böden und zu 0.03 bis 0.2 x 106 t S a- 1 
für die restlichen kontinentalen Gebiete. 
Als Summe der Schwefelemission trockener Böden erhält man einen 
Bereich von 0.04 - 0.36 x 106 t S a- 1 . Die gesamte Quellstärke 
der nassen Böden liegt mit 0.09 - 8.7 x 106 t S a- 1 etwas höher. 
Wegen der schwierigen ~xtrapolation sollte dieser Unterschied 
, 
jedoch nicht überinterpretiert werden. Beide Quellstärken zu-
sammen ergeben eine kontinentale biogene Schwefelemission von 
0.1 - 9 x 106 t S a- 1 . 
Nicht allein der Boden gibt organische Schwefelverbindungen an 
die Atmosphäre ab, sondern auch die Vegetation setzt unmittelbar 
organische Schwefelverbindungen frei. Die zusätzliche Schwefel-
verflüchtigung von 0.5 x 106 t S a- 1 von intakten und absterbenden 
Blättern nach Hitchcock (1975) führt zu einer kontinentalen Ge-
samtquellstärke für biogenen Schwefel von etwa 0.6 - 9.5 x 106 
-1 t S a • 
Ein ganz anderer Weg, die biogene Schwefelemission von den Kon-
tinenten in die Atmosphäre abzuschätzen, kann auf Grund der 
Arbeiten von Bremner und Steele (1978) eingeschlagen werden. 
Sie fanden, daß durchschnittlich 1-3 % des Schwefelgehaltes von 
Pflanzen während einer Inkubationszeit von etwa 2 Monaten in die 
umgebende Luft freigesetzt wird. Nimmt man an, daß jährlich etwa 
100 x 1015 g organisches Material abstirbt (Bolin et al., 1979) 
und daß der mittlere Schwefelgehalt dieses Materials 0.1 Gewichts-
prozente beträgt (Altman und Dittmer, 1971; Dickinson und Pugh, 
1974), so kann eine globale biogene Schwefelemission von den Kon-
tinenten von etwa 1-3 x 106 t S a- 1 abgeleitet werden. Dieser 
Bereich liegt innerhalb der Schwankung der Quellstärke (0.6 -
9.5 x 106 t S a- 1), die aus Messungen für einzelne gasförmige 
Schwefelkomponenten abgeleitet wurde. Es kann daher angenommen 
werden, daß im Mittel einige Millionen Tonnen Schwefel aus konti-
nentalen biogenen Quellen pro Jahr in die Atmosphäre emittiert 
werden. Im Durchschnitt ergibt sich daraus eine Quellstärkendichte 
-2 -1 für biogenen Schwefel von 0.002 - 0.03 t S km a . Dieser Be-
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reich schließt den Wert von 0.02 t S km- 2a- 1 , der für das Sulfat-
Regenal-Experiment-Gebiet (SURE) des Electric Power Research 
Institute ermittelt wurde, ein (Adams et al., 1980). In der Quell-
stärke für das SURE-Gebiet sind jedoch die Emissionen der Küsten-
gebiete mit enthalten. 
B.2.2. Globale biogene Schwefelemission in Küstengebieten 
Von den in Tabelle 1-4 angegebenen Quellstärken für küstennahe 
Gebiete werden folgende Emissionswerte als realistische Bereiche 
von uns angesehen: 
H2S 0.02 0.5 t S km 
-2 -1 
: - a 
-2 -1 (CH 3 )2S 0.02 - 0.3 t S km a 
-2 -1 CS 2 0.01 - 0.2 t S km a 
-2 -1 COS 0.001 - 0.1 t S km a 
Sie liegen alle etwa im gleichen Größenbereich. Es wurde ange-
nommen, daß diese Quellstärkendichten für die Estuarienfläche 
(1.7 x 106 km2), wie sie von Woodwell et al. (1973) definiert 
wurde, gültig sind. Diese Fläche entspricht einem Küstenstreifen 
von etwa 4 km Tiefe, wenn eine weltweite Küstenlänge von 0.45 x 
106 km (Karo, 1956) vorausgesetzt wird. Mit diesen Annahmen er-
geben sich die globalen Quellstärken in küstennahen Gebieten zu 
H2S 0.034 0.85 10
6 t S -1 : - x a 
106 -1 (CH 3 )2 S 0.034 - 0.51 x t S a 
106 -1 CS 2 0.017 - 0.34 x t S a 
106 -1 COS 0.002 - 0.17 x t S a 
und eine Gesamtquellstärke der küstennahen Gebiete von 0.09 -
1.9 x 106 t S a- 1 . Hieraus folgt eine kontinentale globale Quell-
stärke biogener Schwefelverbindungen von 0.7 bis 11.5 x 106 t S 
1 -2 -1 
a- . Das bedeutet: im Mittel wird 0.005 bis 0.08 t S km aals 
biogener Schwefel in die Atmosphäre injiziert. Die für Ostamerika 
(SURE-Gebiet) angenommene Quellstärkendichte von 0.02 t S km- 2a- 1 
(Adams et al., 1980) liegt also gut in diesem Bereich. 
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B.2.3. Globale biogene Schwefelemission von der Ozeanoberfläche 
Bis heute gibt es keine Feldmessungen, welche die Flußraten gas-
förmiger Schwefelverbindungen durch die Grenzschicht Ozean/At-
mosphäre absichern. Für H2S und COS sind uns keine Möglichkeiten 
bekannt, marine Quellstärken mit zur Zeit vorhandenen Informationen 
zu berechnen. Es kann aber angenommen werden, daß wegen der guten 
Durchmischung der Oberflächenschicht der Ozeane der Sauerstoff-
gehalt dort ausreicht, um gebildetes H2S ehe es in die Atmosphäre 
entweichen kann zu oxidieren. Die über dem Ozean angetroffenen 
H2S-Konzentrationen (Delmas, 1980; Slatt et al., 1978) müßten dann 
jedoch anderen Ursprungs sein. über eine maritime Emission von COS 
ist nichts bekannt; sie wird daher in dieser Studie nicht berück-
sichtigt. 
Der große Schwankungsbereich der aus Messungen abgeleiteten mari-
timen (CH3)2S-Quellstärke (2 - 27 x 106 t S a- 1 ) in Tabelle 2 
unterstreicht die Unsicherheiten, die mit der Angabe einer Emis-
sionsrate der Schwefelkomponenten aus dem Ozean verbunden sind. 
Die heutigen Kenntnisse deuten darauf hin, daß die maritime 
(CH3)2S-Emission möglicherweise eine der wichtigsten biogenen 
Schwefelquellen für die Atmosphäre darstellt. Die von Sze und Ko 
(1979) und von uns berechneten Quellstärken für CS 2 scheinen im 
Vergleich zu der (CH3)2S-Quellstärke keine Rolle zu spielen. 
B.2.4. Globale biogene Schwefelquellen 
Die für die einzelnen Schwefelkomponenten abgeleiteten weltweiten 
Quellstärken von den verschiedenen Emissionsraten sind in Tabelle 5 
zusammengefaßt worden. Nach unseren Abschätzungen können folgende 
Schwefelmengen aus biogenen Quellen in die Atmosphäre emittiert 





0.6 - 4 
0.09 - 8.7 
2 - 27 
3 - 38 
nasse Böden 
! Kontinente ohne (Sümpfe, Marsch, küstennahe 
Komponente Vegetation nasse Böden Moore) Gebiete Ozean Gesamt 
H2S 0.0 0.07 - 7 0.034 - 0.85 0.0 0.10 - 8 
(CH 3 ) 2S 0.01 - 0.15 0.002 - 0.056 0.034 - 0.51 2 - 27 2 - 28 
CS 2 0.001 - 0.01 0.035 - 1. 4 0.017 - 0.34 0.07 - 0.24 0.1 - 2 
COS 0.03 - 0.2 0.018 - 0.21 0.002 - 0.17 0.0 0.05 - 0.6 
Summe 0.5 0.04 - 0.36 0.13 - 8.7 0.09 - 1.9 2 - 27 3 - 38 
~ 
w 
Tab. 5: Abschätzung der globalen biogenen Schwefelemission 
6 -1 (10 t S a ) in die Atmosphäre 
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Die obere Grenze dieses Bereichs ist wesentlich durch die mari-
time (CH3)2S-Quellstärke bestimmt, die noch durch direkt ge-
messene Werte untermauert werden muß. Die hier vernachlässigten 
Komponenten (CH3)2S2 und (CH3)2SH spielen wahrscheinlich global 
nur eine untergeordnete Rolle. Dies wird durch die Ergebnisse 
im SURE-Gebiet nahegelegt, wo (CH3)2S2 und (CH3)2SH mit weniger 
als 10 % an der Gesamtschwefelemission beteiligt sind (Adams et 
al.,1980). 
Aufgrund der hier angestellten Uberlegungen kommt man zu dem 
Schluß, daß die globale biogene Schwefelemission wesentlich ge-
ringer ist als früher angenommen wurde (Junge, 1963; Eriksson, 
1963; Robinson und Robbins, 1972; Kellogg et al., 1972; Friend, 
1973; Cullis und Hirschle, 1979). Nur die von Bolin und Charlson 
(1976), Hallberg (1976) und Granat (1976) angegebenen Quellstärken 
von etwa 30 - 35 x 106 t S a- 1 ergaben ähnliche Werte für die 
globale biogene Schwefelemission. 
B.3. Schwefelemission aus Vulkanen 
Eine zusätzliche natürliche Schwefelemission in die Atmospbäre 
tritt bei vulkanischer Aktivität auf. In globalen atmosphärischen 
Schwefelkreisläufen wurde diese Quellstärke bisher zwischen 1 und 
6 -1 10 x 10 t S a angenommen. Im Vergleich zu den hohen biogenen 
Quellstärken, wie sie in den zitierten, früheren Arbeiten abge-
schätzt worden waren, konnte diese Quelle vernachlässigt werden. 
Jedoch deuten Ergebnisse einzelner Untersuchungen an, daß aus vul-
kanischen Quellen mehr Schwefel in die Atmosphäre gelangt als bis-
her vermutet wurde. Die Bedeutung der nach- und zwischeneruptiven 
Schwefelemission im Vergleich zur eruptiven wurde in Messungen 
an sechs Vulkanen an der nordamerikanischen Pazifik-Küste und am 
Ätna deutlich (Stith et al., 1978; Carbonnelle et al., 1980). 
Eine genaue Schätzung für die Emission in der zwischeneruptiven 
Zeit muß berücksichtigen, daß bei einern Vulkan die emittierte 
Menge innerhalb kurzer Zeit um den Faktor 5 schwankt (Carbonnelle 
et al., 1976; Zettwoog und Haulet, 1978). Auf der Basis der am 
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Ätna gemessenen Werte schätzte Sabroux (persönliche Mitteilung, 
1980) eine globale eruptive Emission von ca. 2 x 106 t S a- 1 und 
eine nacheruptive Emission von 2 - 10 x 106 t S a- 1 ab. Im Gegen-
satz zu seinen früheren Beurteilungen von 5 x 106 t S a- 1 (Stoiber 
und Jepsen, 1973) schlägt Stoiber (persönliche Mitteilung zu 
Cadle, 1980) eine um eine Größenordnung höhere Emissionsrate auf 
Grund von neueren Messungen in Mittelamerika vor. Cadle gibt 1980 
für vulkanische Aktivität einen Emissionswert von etwa 1/3 der 
anthropogenen Quellstärke an. Dies würde einer Quellstärke von 
etwa 25 - 30 x 106 t S a- 1 entsprechen. 
Die Emissionswerte von Vulkanen beruhen vor allem auf Abschätzungen 
der emittierten S02-Menge. Neben S02 sind jedoch auch andere schwe-
felhaltige Gase wie H2S, COS und CS 2 in Abluftfahnen von Vulkanen 
beobachtet worden. Eine ausführliche Literaturstudie über die re-
lativen Anteile von S02 und H2S in fumarolen Gasen (White und 
Wannig, 1963) führt zu keiner eindeutigen Aussage. Auch neue re 
Messungen in der Rauchfahne von Vulkaneruptionen an den bereits 
erwähnten sechs Vulkanen in Nordamerika und am Mt St. Helens 
(Bulletin Upper Atmospheric Programs, 1980) schränken die Un-
sicherheit nicht ein. 
Der COS- und CS 2-Anteil scheint für den Gesamtschwefel fast keine 
Rolle zu spielen (Rasmussen et al., 1980; Cadle, 1980; Giggenbach 
und Le Guern, 1976). 
Bei der Vulkanaktivität können zusätzliche Schwefelmengen mit 
der Vulkanasche an Partikel gebunden in die Atmosphäre injiziert 
werden. Der Bereich der abgeschätzten Menge der emittierten Vulkan-
asche reicht von 4 bis 150 x 106 t a- 1 (Hidy und Brack, 1971; 
SMIC-Report, 1971). Der Anteil des löslichen Sulfats der Vulkan-
asche mehrerer Vulkane in Mittelamerika betrug 164 -
(Taylor und Stoiber, 1973) und vom Mt St. Helens 300 
21700 ppm 
ppm. Die ge-
ringe in Partikelform emittierte 
t S a- 1 wird daher innerhalb der 
gasförmigen Schwefelkomponenten, 
annehmen, mit erfaßt. 
6 Schwefelmenge von< 3.2 x 10 
Unsicherheit der Abschätzung der 
die wir zu 20 - 30 x 106 t S a- 1 
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Es zeigt sich, daß die hier abgeschätzten weltweiten vulkanischen 
und biogenen Schwefelemissionen etwa von der gleichen Größen-
ordnung sind. 
B.4. Schwefelemission bei Vegetationsbränden 
Es konnte gezeigt werden, daß die Verbrennung von biologischem 
Material als wichtiger Produktionsmechanismus für atmosphärisches 
Kohlendioxid (Bolin et al., 1979) und Stickoxide (Böttger et al., 
1978) anzusehen ist. Hier soll nun die Bedeutung für den at-
mosphärischen Schwefelkreislauf beurteilt werden. Aus den Daten 
über die verbrannten Flächen und die Flächendichte der Biomasse 
für diese Gebiete wurde abgeschätzt, daß jährlich 3 - 8 x 1015 g 
trockenes organisches Material verbrannt werden (Böttger et al., 
1978; Hampicke, 1979). Unter der Annahme, daß der S-Gehalt der 
Biomasse 0.1 % beträgt (Altman und Dittmer, 1971; Dickinson und 
Pugh, 1974), werden durch das Verbrennen von Biomasse 3- 8 x 106 t 
S a- 1 als S02 in die Atmosphäre emittiert. Allein auf die tro-
pischen Gebiete entfallen 2.7 x 106 t S a- 1 (Delmas, 1980). Neben 
dem Hauptprodukt S02 wurde auch H2S in der Rauchfahne eines tro-
pischen Vegetationsbrandes gemessen (Delmas, 1980). Der COS-Anteil 
an der Schwefelemission soll 0.1 x 106 t S a- 1 betragen (Crutzen 
und Seiler, 1979). Die bei Vegetationsbränden in die Atmosphäre 
emittierte Schwefelmenge von 3 - 8 x 106 t S a- 1 liegt im gleichen 
Größenbereich wie die globale biogene Schwefelemission aus kon-
tinentalen und küstennahen Gebieten. 
B.5. Emission von Schwefel im Seesalzaerosol 
In der Regel wird davon ausgegangen, daß der Sulfatanteil im 
kontinentalen Aerosol und Regenwasser seinen Ursprung in gas-
förmigen Schwefelkomponenten hat. Als einziger natürlicher Pro-
zess, bei dem Sulfat direkt in die Atmosphäre emittiert wird, 
wurde bisher die Produktion von Seesalz-Aerosol an der Meeres-
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oberfläche angesehen. Die jährliche Produktion von atmosphä-
rischem Seesalz-Schwefel wird von verschiedenen Autoren zu 
6 -1 44 x 10 t S a angegeben (Eriksson, 1960; Junge, 1963; Robin-
son und Robbins, 1968; Kellogg et al., 1972; Friend, 1973; 
Granat, 1976). Diese Quellstärke beruht auf Uberlegungen zur 
Deposition von Seesalzaerosol auf die Meeresoberfläche. Da auch 
wir die Seesalz-Quellstärke mit Hilfe von Seesalz-Depositions-
raten abschätzen, wird diese Flußrate erst im Kapitel über die 
atmosphärischen Schwefelsenken diskutiert. Aus den später darge-. 
legten Uberlegungen resultiert eine Seesalz-Quellstärke von 
193 ± 49 x 106 t S a- 1 • Trotz dieser im Vergleich zu dem all-
6 -1 gemein akzeptierten Wert von 44 x 10 t S a sehr großen Emis-
sionsrate ist dieser Teil für den globalen atmosphärischen Schwe-
felzyklus von untergeordneter Bedeutung, da der Seesalz-Zyklus 
einen fast geschlossenen Kreislauf Ozean - Atmosphäre - Ozean 
ohne wesentliche Wechselwirkung mit den anderen Reservoiren dar-
stellt. Die etwa zwischen 500 und 1000 m Höhe liegende Passat-
inversion in den subtropischen Gebieten verhindert den vertikalen 
Transport der Seesalzpartikel in die mittlere Troposphäre. Da 
das chemisch sehr stabile Seesalzsulfat in der Atmosphäre keine 
Umwandlungen erfährt, ist der Seesalzzyklus im atmosphärischen 
Kreislauf von keiner großen Bedeutung, auch wenn in ihm massen-
mäßig die größte Schwefelmenge umgesetzt wird. 
B. 6. Sulfatanteil des luftgetragenen Mineralstaubs 
Nicht nur von der Ozeanoberfläche, sondern auch von den Konti-
nenten können große Mengen an mineralischem Sulfat in die At-
mosphäre gelangen. Nach neueren Beurteilungen werden jährlich 
etwa 1 - 2 x 1015 g Mineralstaub vom Boden in die Luft aufge-
wirbelt (Schütz, 1979). Anhand von Messungen der Schwefelkonzen-
tration des Saharastaubs über dem Nordatlantik wurde die Schwe-
6 -1 feImenge im luftgetragenen Mineralstaub zu 6 + 4 x 10 t S a 
festgestellt. Hierbei wurde der Schwefelgewichtsanteil des Sulfats 
im atmosphärischen Mineralstaub nach Eriksson (1960) mit 0.4 + 
0.2 % angesetzt. 
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B.7. Anthropogene Schwefelemission 
Die bei der Energieerzeugung aus fossilen Brennstoffen (Kohle, 
öl und Gas) in die Atmosphäre emittierten Schwefelmengen lassen 
sich im Vergleich zu den oben diskutierten Emissionen recht gut 
abschätzen. Aus den pro Jahr verbrauchten Mengen und dem bei 
den verschiedenen Prozessen pro Mengeneinheit emittierten Schwe-
fel - angegeben als Emissionsfaktoren - kann die in die Atmo-
sphäre abgegebene SChwefelmenge ermittelt werden. Als Grundlage 
für die weltweit verbrauchten Brennstoffmengen dienten Zusammen-
stellungen der UN (1975, 1976) und der Weltenergiekonferenz (WEC 
1977, 1978). Die Emissionsfaktoren wurden den Veröffentlichungen 
von Reininger (1976), NUKEM (1974) und EPA (1973, 1977) ent-
nommen. Die wichtigsten Parameter sind nochmals in den Tabellen 
14 bis 23. zusammengefaßt. Dabei fällt der hier verwendete Emis-
sionsfaktor für die Verbrennung von Kohle mit 20 kg S/t Kohle re-
lativ hoch aus. Er basiert auf dem Wert von 19 kg S/t Kohle, der 
von EPA (1973, 1977) angegeben wird. Letzter Wert geht von einem 
mittleren Schwefelgehalt von 2 Gewichtsprozent in amerikanischer 
Kohle aus. Für die Verbrennung von Steinkohle in der Bundesrepublik 
gilt ein niedrigerer Wert von 14 kg S/t Kohle. Als Gesamtschwefel-
emission,bei der Verbrennung von fossilen Energieträgern ergibt 
sich damit ein Wert für 1972 von etwa (90 + 15) x 106 t S a- 1 
(Tabelle 22). Er liegt um 20 x 106 t S höh~r als ältere Abschät-
zungen. Der Unterschied kann damit erklärt werden, daß in den 
letzten Jahrzehnten die anthropogene Emission von Schwefel jähr-
lich um etwa 1 x 106 t S a- 1 zugenommen hat (Cullis und Hirschler, 
1980) . 
Der Fehlerbereich kommt hauptsächlich durch die Unsicherheit im 
mittleren globalen S02-Emissionsfaktor für Kohle zustande. Ein 
Großteil der Verbrennung von Biomasse - vor allem in den tro-
pischen Bereichen - ist auf menschliche Aktivitäten zurückzu-
führen. Dadurch erhöht sich die gesamte anthropogene Schwefelemis-
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sion um etwa 2-7 x 106 t S a- 1 (Tabelle 6). Die Verhüttung sul-
fidischer Erze (Blei, Kupfer, Zink) trägt jährlich etwa 10 x 106 
t S a- 1 zur globalen anthropogenen S02-Emission bei. Diese Zahlen 
stützen sich auf die ebenfalls von EPA angegebenen Emissions-
faktoren (EPA, 1973, 1977). 
Zusammenfassend ergibt die Abschätzung für das Jahr 1972 eine 
anthropogene Gesamtemission von Schwefelkomponenten in die At-
mosphäre zu 80 - 120 x 106 t S a- 1 . 
B.8. Zusammenfassung der Schwefelemission in die Atmosphäre 
In Tabelle 6 sind die weltweiten Schwefelquellstärken zusammenge-
stellt. Sieht man auf grund des oben gesagten vom Seesalz ab, so 
gelangt der größte Teil der Schwefelverbindungen als Folge mensch-
licher Aktivität in die Atmosphäre, während natürliche Prozesse 
nur zu etwa einem Drittel an der Gesamtemission beteiligt sind. 
Unter den natürlichen Quellen läßt sich eine genaue Rangord-
nung nicht festlegen, dazu sind die Unsicherheitsbereiche der 
einzelnen Abschätzungen zu groß. 
B.9. Sehkenfür atmosphärische Schwefelkomponenten 
In Abbildung 1 sind für die hier untersuchten SChwefelverbin-
dungen ihre möglichen Reaktionswege in der Atmosphäre zusammen-
gestellt. Die als Produkte auftretenden gasförmigen Komponenten 
H2S und S02 können durch Absorption an der Erdoberfläche wieder 
aus der Atmosphäre entfernt werden. Es führen jedoch auch Reak-
tionspfade zu partikelförmigem Sulfat, das durch trockene Deposi-
tion abgebaut wird oder nach Inkorporation in Wolken- und Regen-
























(106 t 5 a- 1 ) 
Bereich 
3 - 38 
20 - 30 
140 - 240 
2 - 10 
80 - 120 
26 - 79 
166 - 319 
101 - 194 
241 - 434 
Tab. 6: Globale Emissionen von Schwefelkomponenten 
1n die Atmo~~häre 
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Abb. 1: Reaktionsschema des Schwefelkomponenten. 
Offene Pfeile deuten direkte Emission einer Komponente 1n die 
Atmosphäre an - ausgefüllte Pfeile Deposition einer Komponente 
durch Regen. Die Reaktion von ces und CS 2 mit OH 1st ungewiss, 
auf jeden Fall langsam und deshalb gestrichelt eingezeichnet. Die 
Reaktion von 502 zu so~ läuft Uber einige zum Teil heterogene 




und S02 direkt von Wassertropfen,absorbiert und nach Aufoxidation 
in der wässrigen Phase als Sulfat ausgeregnet werden. Als Haupt-
senken für die in die Atmosphäre emittierten Schwefelkomponenten 
kommen daher die trockene Deposition von gasförmigem H2S und S02 
und von partikelförmigem Sulfat sowie die nasse Deposition von 
Sulfat in Frage. 
Die H2S-Interaktionen mit dem Boden wurden bereits bei der H2S-
Produktion von biologischen Quellen diskutiert. Dort wurde ange-
nommen, daß H2S von anaeroben Böden in die Atmosphäre emittiert 
wird und der Nettoeffekt aller anderen Böden im Augenblick am 
besten dadurch angenähert werden kann, daß kein H2S-Transfer durch 
die Grenzschicht Atmosphäre/Boden stattfindet. 
Bisherige Abschätzungen der globalen Schwefelzyklen (Eriksson, 
1963; Junge, 1963; RObinson und Robbins, 1970; Kellogg et al., 
1972; Friend, 1973; Granat, 1976) haben sich wesentlich auf die 
nasse und trockene Deposition von Schwefeldioxid und Sulfat ge-
stützt. Die Ergebnisse für die trockene und nasse Deposition von 
Sulfat auf den Kontinenten stimmen dabei innerhalb eines Faktors 2 
recht gut überein. Die trockenen Depositionsraten für S02 über 
dem Land und den Ozeanen variieren um den Faktor 5 bzw. 7 und 
werden für Seesalzsulfat und Uberschußsulfat über dem Ozean 
meistens gar nicht berücksichtigt. Auch wurden die Depositionen 
dieser beiden Komponenten im Niederschlag über dem Ozean nur 
von Kellogg et al. (1972) getrennt behandelt, so daß es gerecht-
fertigt erscheint, diese Flußraten mit neuen Ansätzen abzu-
schätzen und dabei zwischenzeitlich bekanntgewordene Informa-
tionen einzuschließen. 
B.9.1- Trockene Deposition von S02 
Der Fluß Feines Spurenstoffs zum Erdboden hin wird generell 
proportional der Spurenstoffkonzentration C in der gut durch-
mischten Grenzschicht gesetzt: F = v x C. Der Proportionalitäts-
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faktor v, die Depositionsgeschwindigkeit, ist einmal abhängig 
von den Widerständen der turbulenten und molekularen Diffusion 
in der Grenzschicht, zum anderen von der physikalischen Struktur 
und chemischen Affinität der Erdoberfläche. Der turbulente Dif-
fusionswiderstand in der Grenzschicht wird für die verschiedenen 
gasförmigen und partikelförmigen Spurenstoffe gleich sein. Die 
anderen Einflußgrößen wie molekulare Diffusion und physikalisch-
chemische Beschaffenheit der Grenzfläche wirken sich auf die 
verschiedenen Spurenstoffe unterschiedlich aus. 
Eine gen aue Abschätzung der trockenen Deposition erfordert eine 
räumliche und zeitliche Mittelung über das Produkt aus Depo-
sitionsgeschwindigkeit und Konzentration, v x C, da beide sich 
in Ort und Zeit ändern. Wegen meßtechnischer Schwierigkeiten gibt 
es aber in kontinentalen Reinluftgebieten und über den Ozeanen 
immer noch zu wenig Messungen der S02-Konzentration. Auch die 
Depositionsgeschwindigkeit ist längst nicht für alle wichtigen 
Oberflächentypen mit genügender Genauigkeit bekannt, so daß eine 
solche Mittelung gegenwärtig nicht durchführbar ist. Um zu einer 
vorläufigen Abschätzung der trockenen Deposition von S02 zu ge-
langen, gehen wir deshalb folgendermaßen vor: 
Gestützt auf die in Tabelle 7 und 8 angegebenen S02-Konzentra-
tionen sehen wir einen mittleren Wert von 0.5 - 1 \lg S02-s/m3 für 
den kontinentalen Bereich und von 0.075 ± 0.03 \lg S02-s/m3 für 
den maritimen Bereich als realistisch an. Einen Uberblick über 
gemessene S02-Depositionsgeschwindigkeiten gaben kürzlich Garland 
(1978), Jonas (1978, 1980) und Sehmel (1980). Die angeführten 
Werte schwanken zwischen 0.014 und 7.5 ern/sec. Im allgemeinen wird 
0.4 ern/sec als für S02 eine Depositionsgeschwindigkeit von 
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3 - 6 Breeding et al (1973) 
0.4 - 1.5 Lodge (1974) 
ca. 0.4 Lodge (1974) 
0.3 Delmas (1980) 
0-1 Fisher et al (1968) 
0.5 - 1 diese Arbeit 
Tab. 7: S02 - Konzentrationen 





















BUchen und Georgii, 1971 
Prahm et al, 1976 
Flyger et al, 1976 




Indischer Ozean 0.6 Bormuth et al, 1980 LU 
Atlantik 
Ind. Ozean 50_150S 
Atlantik 








0.075 :t 0.03 
Nguyen et al, 1974 
Nguyen et al, 1974 
Junge, 1963 
diese Arbeit 
Tab. 8: S02- Konzentrationen in 
der ozeannahen Atmosphäre 
über den Meeren 
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Für die Deposition von S02 auf Wasseroberflächen schwanken die 
experimentell bestimmten Depositionsraten zwischen 0.2 und 4 ern/sec 
je nach meteorologischen Bedingungen (Garland etal., 1976; Koch, 
1979; Whelpdale und Shaw, 1974). Die von Whelpdale und Shaw ge-
fundenen, sehr hohen Werte sind zum Teil auf die verwendete Modell-
vorstellung für den Transportwiderstand zwischen Atmosphäre und 
Wasseroberfläche zurückzuführen, insbesondere wurde angenommen, 
daß der Oberflächenwiderstand für S02 und H20 gleich ist. 
Als Depositionsgeschwindigkeit über dem Ozean haben wir ebenfalls 
einen Wert von 0.8 ± 0.4 ern/sec als realistisch angesetzt. Dieser 
Wert liegt etwa um einen Faktor 4 niedriger als der von Prahm et 
al. (1976) aus Budgetüberlegungen resultierende Wert für das Ge-
biet des Atlantischen Ozeans nordwestlich von Schottland. 
Mit den oben abgeleiteten Konzentrationen und Depositionsgeschwin-
digkeiten erhalten wir einen S02-Fluß zum Boden über dem Kontinent 
von 28 ± 12 x 106 t S a- 1 und zur Ozeanoberfläche von 5 ± 3 x 106 
-1 t S a . 
B.9.2. Deposition von Sulfat über den Kontinenten 
Die Depositionsgeschwindigkeit für die trockene Ablagerung des 
Sulfatanteils im atmosphärischen Aerosol anzugeben ist mit noch 
größeren Schwierigkeiten verbunden als für S02. Selbst innerhalb 
eines engen Radienbereichs der Partikel schwanken die ermittelten 
Werte um vier Größenordnungen (Jonas, 1978, 1980; Sehmel, 1980). 
Außerdem wurden bei den meisten Untersuchungen entweder künst-
liche Aerosole oder künstliche Oberflächen eingesetzt, so daß es 
problematisch erscheint, diese Ergebnisse auf natürliche Verhält-
nisse zu übertragen. Allgemeine Ubereinstimmung herrscht jedoch, 
daß die Depositionsgeschwindigkeit von Teilchen mit einem mittleren 
Radius von 0.2 - 0.4 um zu größeren Teilchen hin monoton zunimmt. 
In dieser Untersuchung haben wir für den atmosphärischen Sulfat-
anteil über dem Kontinent eine Depositionsgeschwindigkeit von 
0.1 ± 0.05 ern/sec angenommen. Dieser Wert beruht einmal auf Depo-
sitionsmessungen von atmosphärischem Sulfat in einer ländlichen 
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und einer städtischen Umgebung (Koch, 1979). An bei den Orten 
wurde eine mittlere Depositionsgeschwindigkeit von 0.2 ern/sec 
für die Ablagerung von atmosphärischen Sulfatteilchen auf künst-
lichen Oberflächen (Teflon, Kunstrasen) gemessen. Im Gegensatz 
zu dieser Untersuchung haben Jonas und Vogt (1980) Depositions-
messungen von künstlichem radioaktivem Aerosol auf natürlichen 
Vegetationsflächen durchgeführt. Sie erhielten für Teilchen kleiner 
als 1.5 jlm - einen Bereich in dem auch das konti,nentale Sulfat 
angetroffen wird - einen häufigsten Wert, der im Bereich zwischen 
0.04 und 0.08 ern/sec lag. Eine Depositionsgeschwindigkeit für 
kontinentales Sulfataerosol auf natürliche Böden und Vegetations-
formen von 0.1 ± 0.05 ern/sec erscheint uns daher eine sinnvolle 
Annahme. 
Kontinentale Sulfatkonzentrationen sind in Tabelle 9 zusammenge-
faßt. Aus ihnen haben wir einen repräsentativen Wert von 1.0 ± 0.5 
jlg so~-s/m3 abgeleitet. Mit einer Depositionsgeschwindigkeit von 
0.1 ± 0.05 ern/sec ergibt sich dann eine mittlere SO~-Depositions­
rate von 5 + 4 x 106 t S a- 1 über den Kontinenten. 
Ein Teil der in die Atmosphäre emittierten Schwefelkomponenten 
wird als Sulfat im Regen wieder aus der Atmosphäre entfernt (siehe 
Abb. 1). Es liegen Konzentrationsmessungen des Sulfats im Nieder-
schlagswasser in relativ großer Anzahl vor. Ihre Interpretation 
ist jedoch nicht ganz unproblematisch. Bei einem Teil der Unter-
suchungen wurde auch durch trockene Deposition abgeschiedenes Sul-
fat mit erfaßt, außerdem wurden oft Regenkonzentrationen berichtet, 
die nicht mit der Niederschlagsmenge gewichtet waren. Die von uns 
berücksichtigten jährlichen Schwefeldepositionsraten im Regen über 
den Kontinenten sind in Abbildung 2 eingetragen; für die Gebiete 
von Europa und Nordamerika sind aus Platz gründen nur mittlere 
Depositionsraten wiedergegeben. Die Daten wurden entsprechend der 
Fläche, für die sie als repräsentativ angesehen wurden, gewichtet. 
Aus der Integration der geographischen Verteilung der Depositions-
raten erhielten wir eine mittlere Depositionsrate für das Sulfat 
im Regen über den Kontinenten von (70 ± 30)x 106 t S a- 1 • Dieser 
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Abb. 2. Schwefeldeposltlon 1m Niederschlag 
in Klammern), Die Werte sind in ~g 
geben. 
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Tab. 9: Die Sulfatkonzentratlon 1m luftgetragenen AeroBol 
über den Kontinenten 
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Wert liegt wesentlich höher als die durch trockene Deposition 
von Sulfat oder S02 abgeschiedene Schwefelmenge. Für die At-
mosphäre üb~r den Kontinenten stellt demnach die Sulfatdeposi-
tion im Regen die größte Schwefelsenke dar. 
B.9.3; Deposition von Sulfat über dem Ozean 
Der Sulfatanteil im maritimen Aerosol kann aufgrund seiner unter-
schiedlichen Herkunft und aufgrund seiner Verteilung über ver-
schiedene Größenbereiche in zwei Komponenten unterteilt werden. 
Den weitaus größten Bestandteil stellt das Seesalzsulfat, welches 
direkt auf den Sulfatgehalt des Meerwassers zurückzuführen ist. 
Es verteilt sich mit seiner überwiegenden Masse auf Partikel mit 
Radien von grÖßer als 1 11m (Gravenhorst, 1975a, b). Neben diesem 
Seesalzanteil wird im maritimen Aerosol ein Uberschuß an Sulfat 
beobachtet. Diese Komponente ist zu 75 % auf Partikel mit einem 
Radius kleiner als 1 11m verteilt und weist ein ähnliches Größen-
spektrum auf wie das kontinentale Sulfat. Die restlichen 25 % 
werden in Teilchen der gleichen Größenverteilung wie die des See-
salzaerosols angetroffen. 
B. 9.3.1.' TrOckene Deposition von Sulfat 
Für Teilchen mit einem Radius von etwa 1 11m werden für Wasser-
oberflächen und eine Windgeschwindigkeit von 8 bis 10 rn/sec (etwa 
repräsentative maritime Bedingungen) Depositionsgeschwindigkeiten 
von 1 - 1.3 ern/sec vorhergesagt (Slinn und Slinn, 1980). Aus 
Beryllium-7-Messungen in und über dem Ozean wurden Depositions-
geschwindigkeiten von 0.7 - 3.0 ern/sec für die Summe aus nasser 
und trockener Deposition abgeleitet (Silker, 1974). An einer 
Küstenmeßstelle auf den Shetland Inseln in der Nähe von Lerwick 
wurden aus Natrium- und Chloroxidkonzentratlonen in der Luft und 
ihrer deponierten Mengen Depositionsgeschwindigkeiten zwischen 
2.8 und 4.2 ern/sec bestimmt (Cawse, 1974). Wir haben aus diesen 
Angaben einen Wert von 1.5 ± 0.5 ern/sec als mittlere Depositions-
geschwindigkeit für die maritimen Aerosole mit Radien größer als 
1 11m abgeleitet. 
Gebiet 
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Abb. 31 SChwefelkonzentration 1m maritimen AeroBol (Uber-
schußsulfat in Klammern). Die Werte sind in pg S m-3 
angegeben. 
Fläche Nlederschlagsmenge SO~-Konzentration -3 (~g Sm) 
(106 km) (1015 1) Seesalz Uberschußsulfat 
Nordhernlsphäre 154 179 0.3 - 0.5 0.3 - 0.5 
Äquator -
Antarktis-· 
40° SUd 130 134 0.3 - 0.5 0.1 - 0.2 
. 
- 40° SUd 76 71 0.3 - 0.5 0.05- 0.15 
Tab. 10: Die angenommenen Sulfatkonzentratlonen im maritimen AeroBol 
1~ drei BreitengUrtein Ober den Ozeanen. 
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Darunter fällt in erster Linie das Seesalzaerosol sowie ca. 
25 % des Uberschußsulfat. Für den restlichen Teil des Uberschuß-
sulfats wird eine Depositionsgeschwindigkeit von 0.1 +0.05 
ern/sec wie für das kontinentale Aerosol angenommen. 
Seesalzkonzentrationen in der oberflächennahen LUf·tschicht sind 
in Abbildung 3 aufgetragen. Aus ihnen läßt sich eine mittlere See-
salzkonzentration von 0.3 - 0.5 Ilg·S0~-S /m3 extrapolieren (Ta-
belle 10). Mit einer Depositionsgeschwindigkeit von 1.5 + 0.5 
ern/sec ergibt sich eine trockene Seesalzdeposition über dem Ozean 
von 68 + 28 x·i06 t S a- 1 . 
Für das Uberschußsulfat im Aerosol über dem Ozean gibt es bisher 
nur wenige Messungen (Abb. 2). Dennoch haben wir .auf der Basis 
dieser Werte für drei maritime Bereiche Konzentratione~ des Uber-
schußsulfat generalisiert (Tab. 10). Der Anteil des Uberschuß-
sulfats am Gesamtsulfat scheint auf der Nordhemisphäre höher zu 
liegen als auf der Südhemisphäre. Eine Begründung hierfür kann in 
der geringeren Entfernung der Kontinente und der höheren Indu-
strialisierung in der Nordhemisphäre liegen, so daß sich konti-
nentale anthropogene Einflüsse über dem Nordatlantik und wohl auch 
über dem Nordpazifik bemerkbar machen. Auch dürfte wegen der größeren 
Landrnasse mehr Vulkanismus auf der Nordhemisphäre anzutreffen sein. 
Rahn und McCaffrey (1979) zeigen, daß der Schwefelgehalt im Aero-
sol in den entlegenen polaren Gebieten der Nordhemisphäre eng mit 
Konzentrationen anthropogener Komponenten korreliert. Jedoch ist 
es nicht möglich, aus ihren Ergebnissen die anthropogenen und natür-
lichen Anteile im Uberschußsulfat zu quantifizieren. Die Werte in 
Tabelle 10 legen nahe, dem Uberschußsulfat auf der Südhemisphäre 
vorwiegend natürliche Quellen zuzuordnen. Unter der Voraussetzung, 
daß die natürlichen Quellen zur gleichen Luftkonzentration von S04 
auf der Nord- und Südhemisphäre führen, sollte der anthropogene 
Anteil im maritimen Gesamtsulfat auf der Nordhemisphäre mit 0.2 
= 3 bis 0.4 Ilg S04-s/m etwa 2 bis 3 mal so hoch wie der natürliche 
Anteil liegen. Wird 75 % des Gesamtüberschußsulfats mit einer De-
positionsgeschwindigkeit von 0.1 + 0.05 ern/sec und 25 % mit einer 
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Depositionsgeschwindigkeit von 1.5 ± 0.5 ern/sec zur Ozeanober-
fläche transportiert, so ergibt sich für die trockene Deposition 
von Uberschußsulfat insgesamt ein Wert von 13+ 4x 106 t S a- 1 . 
B.9.3.2. Sulfatdeposition im Regen 
Das Ausmaß der nassen Sulfatdeposition über den Ozeanen soll hier 
auf zwei verschiedene Arten abgeschätzt werden: 
i) Die wenigen Untersuchungen der chemischen Zusammensetzung 
von maritimen Niederschlägen werden auf die gesamte Ozean-
oberfläche extrapoliert. 
ii) Gemessene maritime Aerosolkonzentrationen werden unter der 
Annahme eines konstanten Auswaschfaktors in Regenkonzentra-
tionen umgerechnet. Mit diesen Werten und der jährlichen 
Niederschlagsmenge wird dann die im Regen deponierte Schwe-
felmenge ermittelt. 
Sulfatmessungen von maritimen Niederschlägen sind in Abbildung 2 
zusammengestellt. Aus ihnen haben wir einen Bereich der Sulfat-
konzentrationen im Regen von 0.2 - 0.3 ~g so~-s/ml für das See-
salzsulfat und von 0.15 ...; 0.25 ~g sO~-s/ml für das Uberschuß-
sulfat abgeleitet. Bei einer jährlichen Niederschlagsmenge von 
384 x 1015 1 über den Ozeanen (Baumgartner und Reichel, 1975) 
werden somit etwa 80 - 120 x 106 t S Seesalz und etwa 60 - 100 
x 106 t S Uberschußsulfat im maritimen Niederschlag jährlich de-
poniert. 
Der zweite Weg, die im Regen deponierte Menge zu bestimmen, basiert 
auf gefundenen Zusammenhängen zwischen Spurenstoffkonzentrationen 
im Aerosol und im Niederschlag (Junge, 1977). Danach darf ange-
nommen werden, daß etwa die Spurenstoffmenge von 0.5 - 1 Kubik-
meter in einem Milliliter Regenwasser inkorporiert wird. Wird diese 
Relation auf den über dem Ozean im Aerosol angetroffenen Schwefel 
(Tab. 10) und die maritime Niederschlagsmenge angewandt, so ergibt 
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sich eine nasse maritime Deposition von 115 + 40 x 106 t S für 
den Seesalzschwefel und von 47 + 12 x 106 t S für den SChwefel 
im Uberschußsulfat pro Jahr. 
Die nach beiden Methoden ermittelten 
von 80 - 120 x 106 t S bzw. 115 ± 45 
Seesalzdepositionsraten 
6 . 
xl0 t S stimmen recht 
gut überein, während die Schwefeldepositionsraten des Uberschuß-
sulfats mit 60 - 100 x 106 t S bzw. 47 + 12 x 106 t S unter-
schiedliche Bereiche überdecken. 
Auf der Grundlage dieser Untersuchung bevorzugen wir folgende 
Bereiche für die maritimen Depositionsraten im Regen: 
Seesalzschwefel: 
Uberschußsulfat: 
110 + 40 x 106 t S a- 1 
65 + 25 x 106 t S -1 a 
Vergleicht man die Depositionsraten von Seesalzschwefel und 
Uberschußschwefel über dem Ozean, so fällt auf, daß bei der 
trockenen Deposition das Seesalz wegen seiner größeren Partikel 
etwa 5 mal mehr zur Ablagerung von Schwefel an der Ozeanober-
fläche beiträgt als das Uberschußsulfat, obwohl es nur eine 
1,5 bis 2 mal größere Konzentration besitzt. 
Bei der Deposition im Regen spielt der Größenunterschied der 
Partikel keine Rolle, da bei der WOlkenbildung alle sulfathaI-
tigen Teilchen mit Radien größer als 0.1 ~m - gleichgültig ob 
Seesalzteilchen oder Uberschußsulfatteilchen - als Kondensations-
kerne in die Wolkenelemente inkorporiert werden. Die Deposition 
von Schwefel im maritimen Niederschlag ist deshalb für das See-
salzsulfat nur etwa zweimal so groß wie für das Uberschußsulfat. 
Zusammenfassend ergibt sich aus der Summe von nasser und trockener 
Seesalzdeposition über den Ozeanen für den Schwefel im Seesalz 
eine Flußrate aus der Atmosphäre in den Ozean von etwa 178 ± 50 
x 106 t S a- 1 . Da aber auch ein Teil des Seesalzes erst über den 
Kontinenten aus der Atmosphäre entfernt wird, erhöht sich dieser 
Wert noch. Die Erhöhung wurde zu 15 ± 5 x 106 t S a- 1 abgeschätzt, 
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unter den Annahmen, daß 
i) sich bei einer durchschnittlichen Schwefelkonzentration 
des Seesalzes von 0.3 bis 0.5 ~g/m3 in der ozeannahen Grenz-
schicht etwa 0.2 - 0.5 x 10-3 g S in einer Säule von 2.5 km 
Höhe und einer Grundfläche von 1 m2 befinden (Woodcock, 1953; 
Dinger et al., 1970; Hobbs,1971; Gordon et al., 1977), 
ii) das Seesalz mit einer Windgeschwindigkeit von 4 rn/sec senk-
recht zum Küstenverlauf über die Hälfte der Küstenlänge vom 
Ozean ins Landesinnere transportiert wird. 
Von der Gesamtemission des Seesalzaerosols an der Meeresoberfläche 
wird nach diesen Uberlegungen etwa 8 ± 3 % auf die Kontinente 
transportiert. Ein ähnlicher Prozentsatz (10 %) wurde von Eriksson 
(1960) vorgeschlagen, wenngleich auch die absolute Menge mit 
4 x 106 t S beträchtlich geringer war. 
Da das Seesalz-Sulfat ein abgeschlossenes System darstellt, in 
dem keine chemischen Umsetzungen ablaufen, muß die Gesa'mtdeposi-
6 -1 tionsrate von (193 ± 49)x 10 t S a auch gerade durch die Ge-
samtproduktion aufgewogen werden. Die so gewonnene Produktions-
rate liegt um einen Faktor 4';;5 höher als der bisher angenommene 
Wert von 44 x 106 t S a- 1 (Eriksson, 1960). 
Nicht berücksichtigt ist dabei der Anteil am Seesalzaerosol, der 
nur wenige Zentimeter oder Meter Höhe über Meeresrtiveauerreicht 
und dann wieder in den Ozean zurückfällt, sondern nur das See-
salzaerosol, das in Höhen von etwa 10 bis 20 Metern gelangt, in 
denen die meisten maritimen Aerosolmessungen durchgeführt wurden. 
Die trockene und nasse Deposition vom Uberschußschwefel im Be-
reich der Ozeane beträgt nach unseren Uberlegungen zusammen 
78 + 25 x 106 t S a- 1 • Diese Flußrate ist wesentlich größer als 
die von uns abgeschätzte biogene Schwefelemission von der Ozean-
oberfläche und den Küstenbereichen (29 x 106 t S a- 1 ). Der Unter-
schied könnte bedeuten, daß die beiden Flußraten von uns nicht 
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realist~sch erfaßt wurden. Wahrscheinlicher ist jedoch, daß 
von den Kontinenten größere Mengen von anthropogenen und natür-
lichen Schwefelkomponenten auf die Ozeane hinaus transportiert 
werden als biogener Schwefel aus marinen Quellen in umgekehrter 
Richtung. Dieser resultierende Nettotransport in der Atmosphäre 
von den Kontinenten zu den 'Meeren hat nach den vorliegenden Werten 
eine Schwefeldeposition über den Meeren zur Folge, die etwa 2-3 
mal so groß ist wie die biogene maritime Schwefelemission. 
Die verschiedenen von uns vorgeschlagenen weltweiten Schwefel-
transferraten sind in Tabelle 11 zusammengefaßt und mit bisherigen 
Annahmen verglichen. Wegen des hohen Seesalzanteils erhielten wir 
die bisher höchste weltweite Schwefeldepositionsrate. Wird der 
Seesalzanteil nicht berücksichtigt, so werden etwa 186 + 41 x 106 
t S a- 1 aus der Atmosphäre zum Erdboden transferiert. U~er Land 
wird etwa 2mal mehr Schwefel durch nasse Deposition als durch 
trockene entfernt. Uber den Ozeanen wird etwa 3mal mehr Schwefel 
in den Niederschlag inkorporiert, als direkt von der Ozeanober-
fläche absorbiert wird. Die Vorgänge, die zur Inkorporation von 
Schwefel in die Regentropfen führen, sind daher von großer Bedeu-
tung für den Abbau von atmosphärischen SChwefelkomponenten. 
Der Flußrate von 186 ± 41 x 106 t S a- 1 (ohne Seesalz) aus der 
Atmosphäre durch trockene und nasse Deposition (Tab. 11) steht 
eine Emissionsrate von 155 + 22 t S a- 1 (ohne Seesalz) gegenüber 
(Tab. 6). Berücksichtigt man, daß diese Transferraten unabhängig 
voneinander gewonnen wurden, so muß die relativ gute Uberein-
stimmung als Indiz für die Richtigkeit der hier gemachten Annahmen 
gewertet werden. 
Robinson 
Eriksson Junge Robbins Kellogg Friend' Granat ... 
1960 1963 1968 et al 1972 1973 1976 diese Arbeit 
trockene Deposition 
S02 Land 77 70 26 15 15 28 28 :!: 12 
Ozean 70 70 25 25 10 5 :!: 3 
. I SO~ ttberschuß Land 15 20 10 20 0 5 :!: 3 
Uberschuß Ozean 0 13 ± 4 
Seesalz Ozean 0 68 :!: 28 
nasse Deposition 
SO~ Uberschuß Land 57 55 70 82 86 43 70 :!: 30 
Uberschuß Ozean 60 33 65 :!: 25 
Seesalz Ozean 39 110 ± 40 
nasse und trockene Deposition 
Seesalz Land 4 4 4 4 15 :!: 5 
Gesamt Ozean 146 71 72 71 63 257 :!: 55 
Gesamtdeposition 354 270 212 183 221 148 379 ± 64 
186 + 41 
(ohne Seesalz) 
-_. 
Tab. 11: Weltweite Flußraten aus der Atmosphäre für die trockene und nasse Deposition ,von 








B.10. Zusammenfassung des atmosphärischen Schwefelkreislaufs 
Die in dieser Untersuchung erarbeiteten natürlichen und anthro-
pogenen Schwefelemissionsraten in die Atmosphäre sind in Tabelle 6 
zusammengestellt und die Transferraten von der Atmosphäre zum Erd-
boden werden in Tabelle 11 mit bisher angenommenen Werten ver-
glichen. FOlgende wesentliche Punkte sollen nochmals hervorgehoben 
werden: 
i) Biogene Schwefelquellen sind nicht in so großem Maße an der 
natürlichen Schwefelemission beteiligt, wie bisher ange-
nommen wurde. 
ii) Die Emission von Dimethylsulfid aus dem Ozean kann den über-
wiegenden Anteil an den biogenen Quellen ausmachen, die Ab-
schätzung ist aber mit einer großen Unsicherheit behaftet. 
iii) Die Vulkanemission liegt gegenüber früheren Abschätzungen 
um eine Zehnerpotenz höher. 
iv) Weltweit wird weniger Schwefel durch natürliche Prozesse 
(ohne die Seesalzproduktion) an die Atmosphäre abgegeben 
als aufgrund anthropogener Aktivitäten. 
v) Die Seesalzproduktion liegt um etwa einen Faktor 4 höher 
als bisher angenommen wurde.' 
vi) Weltweit wird der atmosphärische Schwefel (ohne Seesalz-
anteil) in erster Linie als Sulfat mit dem kontinentalen 
und maritimen Regen aus der Atmosphäre entfernt. 
vii) Die mit Ausnahme vom Seesalz direkt bestimmten Quellstärken 
und Abbauraten stimmen im Rahmen der abgeschätzten Unsicher-
heiten gut überein. 
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C. Der troposphärische Kreislauf der Stickoxide 
Stickoxide spielen eine wichtige Rolle bei fast allen photo-
chemischen Prozessen in der Atmosphäre, da sie in großem Maße 
an den schnellen Umwandlungsreaktionen zwischen den äußerst 
reaktiven Radikalen, wie z.B. Oll/ll02' beteiligt sind. Diese Reak-
tionen führen unter anderem auch zur Bildung von photochemischem 
Smog. Gebildet werden Stickoxide hauptsächlich als Nebenprodukt 
bei Verbrennungsprozessen sowie bei biologischen Umsetzungen im 
Boden. 
Der globale Zyklus der Stickstoffkomponenten ist zuletzt aus-
führlich von Böttger et al. (1978) beschrieben worden. In dieser 
Arbeit.wurden Quellen und Senken für die einzelnen Komponenten 
zusammengestellt und quantifiziert. In der Zwischenzeit hat sich 
unsere Kenntnis über die chemischen Umsetzungen der verschiedenen 
Komponenten in der Atmosphäre wesentlich verbessert. So konnten 
unter anderem llN02 und N03 als Zwischenprodukte nachgewiesen wer-
den (Perner und Platt, 1979; Platt et al., 1980a, b; Noxon et 
al. ,1978). 
Die Vorstellungen über die Quellen von NO
x 
werden durch diese 
neuen Informationen jedoch nicht beeinf~ußt. Auch die Bedeutung 
der Senkenmechanismen ändert sich nicht wesentlich, da die ein-
zelnen Stickoxidkomponenten in schnellen Reaktionszyklen inein-
ander übergeführt werden, aus denen im wesentlichen nur die Um-
wandlung zu gasförmigem HN03 hinausführt. Dieses wird dann direkt 
am Boden absorbiert wie auch das N02 oder aber an Teilchen ange-
lagert, die dann ihrerseits durch trockene und nasse Deposition 
aus der Atmosphäre entfernt werden. Die von Böttger etal. (1978) 
angegebenen Quellstärken und Abbauraten wurden hier daher im 
wesentlichen übernommen. Lediglich der Bereich für die NOx-Pro-
duktion durch Blitze wurde niedriger abgeschätzt, da neuere Ab- . 
schätzungen eine geringe globale Effektivität dieser natürlichen 
NOx-Quelle andeuten. Alle übrigen Transferraten erfahren auf Grund 
neuerer Daten nur wenig Veränderung. Eine Ubersicht über die welt-
weiten Emissions- und Abbauraten für NOx-Komponenten sind in 
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Tabelle 12 zusammengefaßt. Die Bereiche, die die Werte für Quellßn 
und Senken überdecken, stimmen in etwa überein. Natürliche und 
anthropogene NO -Quellen halten sich etwa die Waage. Bulkdepo-
x . 
sition von Nitrat (die Spurenstoffmenge, die in Regensammlern in 
Regen- und Trockenzeiten akkumuliert wird) und die darin mög-
licherweise enthaltene trockene Deposition von N02 stellen die 
wichtigsten Senken dar. Da die natürlichen und anthropogenen Quel-
len geographisch sehr stark voneinander getrennt sind, haben wir 
für 50 Breitenintervalle die Quellstärken in natürliche und an-
thropogene Prozesse aufgeteilt und gegenübergestellt (Tab. 13). 
In den mittleren Breiten der Nordhemisphäre beträgt der anthropo~ 
gene Anteil über 80 % der Gesamtemission, wenn über alle Längen-
kreise gemittelt wird. In den industrialisierten Gebieten wird 
dieser Anteil sicher noch höher liegen. 
Wie weit die anthropogen erzeugten Stickoxide von ihren Emissions-
orten forttransportiert werden, kann nur ungefähr beurteilt wer-
den, da Messungen von gas- und partikelförmigen Stickstoffkompo-
nenten in Reinluft nur vereinzelt vorliegen. Auch kann durch Kon-
zentrationsmessungen allein noch nicht eindeutig auf die Art der 
Stickstoffquellen geschlossen werden. Ein Hinweis, daß NO
x 
nicht 
allzu weit transportiert wird, bevor es aus der Atmosphäre ent-
fernt wird, ergibt sich aus der Arbeit von Böttger et al. (1978), 
die zeigt, daß die Isolinien der Nitratdeposition relativ eng die 
Quellgebiete umschließen. Diese Arbeit zeigt aber auch, daß NO
x 
von den Kontinenten auf die Ozeane gelangt. Beides ist auf Grund 
der raschen Umwandlung von N02 zu HN03 und dessen raschem Aus-
regnen zu erwarten. 
Uber den Ozeanen wird nach Böttger et al. (1978) im Niederschlag 
und durch trockene Deposition etwa 9.5 + 6 x 106 t N a- 1 aus der 
Atmosphäre entfernt. Diese Menge macht etwa ein Drittel des jähr-
lichen NOx-Flusses von 25 + 10 x 106 t N a- 1 zur Erdoberfläche 
aus. Da aus dem Ozean nur sehr geringe Mengen von Stickoxiden 
emittiert werden - wir haben diese Quellstärke zu 0.0007 x 106 t 
N a- 1 abgeschätzt -, müssen die beobachteten NOx-Mengen, die über 
den Ozeanen deponiert werden, hauptsächlich durch Transport von 
NO
x 
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6. J - 26.8 Ozean 
9.2 - 18.5 
0.8 - 3.4 
0.9 - 2.2 
< 0.2 
10.9 - 24.2 Gesamtabbaurate 
17.2 - 51 
Tab. 121 GlObale Quellstärken und Abbauraten fUr 
13 : 
(106 t N .-1) atmosphärische NOx-Komponenten 
Emissionsrate (106 t N a- 1 ) anthropogene 
anthrODOQen natürlich aesamt • von gesamt 
< 0.1 < 0.1 
< 0.1 < 0.1 
< 0.1 < 0.1 
O.2±O.1 D.2±O.1 
O.2±O.1 D.2±a.l 
0.1:1:0.1 O. S±O. 2 O.6±O.2 17±18 
1.0±0.4 O. 6±0. 2 1. 6±0. 4 63±29 . 
3.2:1:1.2 0.6:1:0.3 3.8±1.2 84:1:41 
3.2:1:1.2 0.5±0.2 3.8±1.2 84:1:41 
2. 4±0. 8 O. 5±0. 3 2.9:1:.0.8 83±36 
2.2±0.8 O. 6±0. 3 2.8±0.8 79±36 
1. 7±0~ 6 O. 6±0. 3 2.3±0.7 74:1:34 
0.4:1:0.2 0.7±0.4 1.1±0.4 36±22 
0.3±0.1 0.7±0.4 1.0±0.4 30±16 
O. 7:!:0. 3 O. 9±0. 4 1.6±0.5 44±23 
O. 6±0. 3 1.0:!:O.5 1. 6±0. 6 38±23 
0.6±0.3 1. 3:!:0. 5 1. 9±0. 6 32±19 
O. HO. 2 1. 2:1:0. 4 1. 5±0. 4 20:!:14 
O. 4±0. 2 1.2±0.5 1. 6±0. 5 25±15 
0.5±0.3 1. 3±0. 5 1.8±0.6 28±19 
0.5±0.2 1.2±0.5 1.7±0.5 29±15 
O. 4±0. 2 O. 8±0. 4 1.2±0.4 33±20 
0.210.1 O. 7±0. 4 0.9:!:0.4 22±15 
0.3±0.1 0.7±0.4 1. O±O. 4 33±16 
O.HO.OS O. 5±0. 3 0.6±0.3 17±12 
0.1:1:0.05 0.4±0.3 0.5±0.3 20±16 
< .0. 1 O. 4±0. 2 0.510.2 < 33 




< 0.1 < 0.1 




6 - 16 
< 4 
< 0.6 - 1.5 
< 2 
- 4 
0.2 - 2.5 
15 - 35 
Emission 
anthropogener aÖellen (1977) .10 Funktion der Breite 
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Auf Grund der anthropogen emittierten Mengen von Stickoxiden, 
die weltweit etwa denen aUS natürlichen Quellen entsprechen, 
und der globalen Verteilung der Stickoxidkomponenten kann ge-
sagt werden, daß der natürliche atmosphärische Kreislauf der 
Stickoxide auch häufig schon stark durch anthropogene Aktivi-
täten beeinflußt wird. Wie sich dies in Zukunft verändern wird, 
soll anhand von Vorhersagen zur Entwicklung des Energieverbrauchs 
und der relativen Anteile der einzelnen Energieträger untersucht 
werden. 
C.1. Der zeitliche Trend anthropogener Emissionen 
Anthropogene Emission von Spurenstoffen in die Atmosphäre tritt 
im wesentlichen bei der Energieerzeugung auf. Auf Grund des in 
die Zukunft projizierten Gesamtenergieverbrauchs und der rela-
tiven Anteile einzelner Energieträger wird daher von uns ver-
sucht, die zukünftige Entwicklung der anthropogenem Anteile an 
den weltweiten Emissionen von spurenstoffen in die Atmosphäre zu 
beurteilen. 
Wir stützen unsere Annahmen auf Studien der Weltenergiekonferenz 
(WEC 1977, 1978). In ihnen wird der Weltenergieverbrauch für die 
Zeit bis zum Jahre 2020 für den Fall einer niedrigen (3 % pro 
Jahr) und einer hohen (4.1 % pro Jahr) Zuwachsrate des wirtschaft-
lichen Wachstums vorhergesagt. Wird die gegenwärtige ökonomische 
Lage in der Welt berücksichtigt, so.ist eher ein niedriges Wachs-
tum wahrscheinlich. Wir haben daher unsere Aussagen auf ein Sze-
nario für den Weltenergieverbrauch von Connolly et al. (1979) ge-
stützt, das auf früheren Abschätzungen der Weltenergiekonferenz 
(WEC 1977) für den Fall eines weltweiten niedrigeren ökonomischen 
Wachstums (3 % pro Jahr) basiert (Tab. 14). Mit dem zukünftig er-
warteten Verbrauch von Brennstoffen: Kohle, Gas, öl (ohne Ver-
brauch durch Verkehr) (Tab. 15) und dem Bereich der möglichen 
Emissionsfaktoren (Tab. 16) (EPA 1973, 1977; Böttger et al., 1978; 
NUKEM 1974; Reiniger, 1976; Hassel et al., 1980) wurde die anthro-




1972 1985 2000 2020 
EJ • EJ • EJ • EJ • 
KOhle 66 25 77 22 122 24 230 27 
öl 115 43 147 42 163 31 145 17 
Gas 46 17 50 14 74 14 84 10 
Kernenergie 2 1 22 6 85 16 246 29 
Wasser 14 5 23 7 34 7 56 7 
Sonstige 26 10 30 9 44 8 78 10 
Gesamt 269 100 349 100 519 100 839 100 
Tab. 14: Verteilung des zukUnftigen Weltenergiebedarfs auf die 
einzelnen Primärenergieträger (Connolly et al, 1979) 
1 EJ: 1018 J = 34.1 x 106 t Steinkohleeinheiten 
öl (ohne Verkehr) Kohle Gas 
1012 1 109 t 1012 
1972 2.0 Industrie 2.4 Industrie 
Haushalt 0.4 Haushalt 
2000 2.8 Industrie 4.4 Industrie 
Haushalt 0.7 Haushalt 
2020 2.5 Industrie 8.' Industrie 
Haushalt 1.3 Haushalt 
Tab. 151 Der vorhergesagte zeitliche Trend des Verbrauchs 
fossiler Energieträger 
S02 NOx 
Kohle 20 ± 5 1.0 - 2.8 
(kg/t) 
öl (ohne Transport) 14 1. 5 - 3 
(kg/l0 3 1) (g/kg) 
m3 




1972 Q.9 - 1.2 
2000 Q.9 - 1.2 







Tab. 16: Emlssionsfaktoren bei der Verwendung fossiler Energie-
träger nach zusammenstellungen von EPA 1973, 1977, 
Böttger et al., 1978. 
Die Gewichtsangaben beziehen sic,h auf S bzw. N. 
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Bei der Berechnung .der zukünftigen Emissionen aus dem Energie-
verbrauch im. Verkehr wurde zusätzlich. ein möglicher Trend der. 
Emissionsfaktoren abgeschätzt (Tab. 16). Diese Emissionsfaktoren 
geben die von Kraftfahrzeugen pro gefahrenen Kilometer emittierte 
Spurenstoffmenge an. Die heutigen weltweit mit Kraftfahrzeugen 
pro Jahr gefahrenen Kilometer wurden aus dem Kraftfahrzeugbe-
stand und einer angenommenen jährlichen Fahrleistung von 10.000 
bis 15.000 km pro Fahrzeug abgeleitet. Die zukünftige weltweite 
Fahrleistung pro Jahr wurde berechnet, indem die heutige Fahr-
leistung pro Fahrzeug mit dem Verhältnis aus zUkünftigem und 
heutigem Benzinverbrauch pro Kraftfahrzeug multipliziert wurde. 
Der heutige jährliche Benzinverbrauch pro Kraftfahrzeug wurde 
aus einer 10.000 - 15.000 km Fahrleistung pro Jahr und einem 
durchschnittlichen Benzinverbrauch von 0,1 l/km berechnet, der 
zukünftige aus dem vorausgesagten Gesamtbenzinverbrauch und dem 
vorausgesagten Kraftfahrzeugbestand (WEC 1977). Die so abgeleitete 
zukünftige Fahrleistung pro Kraftfahrzeug und Jahr wurde dann mit 
dem vorhergesagten Kraftfahrzeugbestand multipliziert, um die 
zukünftigen weltweit gefahrenen Kilometer auszurechnen (Tab. 17). 
Aus dem so ermittelten Verbrauch von Kohle, öl, Benzin und Gas 
und den entsprechenden Emissionsfaktoren wurden die bei der Ver-
brennung in die Atmosphäre emittierten Spurenstoffmengen be-
rechnet. Die zeitlichen Trends der Emission einzelner Komponenten 
sind in den Tabellen 18, 19, 20 und 21 für die Emission bei der 
Verbrennung von Kohle, öl, Benzin und Gas zusammengestellt. In 
Tabelle 22 können die relativen Anteile der einzelnen Emissions-
mechanismen an der Gesamtemission eines Spurenstoffs bei der Ver-
brennung fossiler Energieträger und ih:r: zeitlicher Trend mitein-
ander verglichen werden. Für die Schwefelemission ist hauptsäch-
lich die Kohleverbrennung verantwortlich. Die NO -Belastung ver-
x 
teilt sich zur Zeit gleichmäßig auf alle Verbrennungsprozesse. 
Mehr und mehr wird jedoch der Kohleverbrauch auch den Hauptanteil 
an der NO -Emission übernehmen. Die Emission von NO wird sich 
x x 
in den nächsten 40 Jahren unter den angenommenen Bedingungen etwa 
verdoppeln, während die emittierte Schwefeldioxidmenge sich etwa 
verdreifachen sollte. 
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Die für die Verbrennung von fossilen Energieträgern abgeleitete 
Emission von Schwefel- und Stickoxiden stimmt mit anderen Unter-
suchungen recht gut überein (Cullis und Hirschler, 1979; Böttger 
et al. , 1978). 
KFZ-Bestand mittlere Fahrleistung globale Fahrleistung 
106 103 km 1012 km a- 1 
1972 220 15 - 20 3.3 - 4.4 
2000 532 13 - 17 6.9 - 9.0 
2020 847 12 - 17 10.2 - 14.4 
Tab. 17: Zeitlicher Trend der Kenngrößen für den Kraftfahr-
zeugverkehr abgeleitet unter Berückaichtigung von 
WEC 1977 und Böttqer et &1., 1978. 
S02 NOx 
106 t S/a 106 t N/a 
1972 29 3 - 5 
2000 40 4 - 8 
2020 36 3 - 7 
. -
Tab. 18: Bei der Verbrennung von öl (ohne Verkehr) in die 
Atmosphäre pro Jahr emittierte Spurenstoffmengen 






106 t S/a 106 t N/a 
Industrie 0.007 0.8 - 4.2 
Haushalt 
Industrie 0.01 1.3 - 7 
Haushalt 
Industrie l 0.012 2 - 8 Haushalt 
Bei der Verbrennung von Gas emittierte spurenstoff-
mengen und ihr vermuteter zeitlicher,Trend. 
S02 NOx 
106 t S/a 106 t N/a 
1972 Industrie 
Haushalt 
60 :!: 15 3 - 8 
2000 Industrie 100 :!: 25 5 - 14 
Haushalt 
2020 Industrie I 200 :!: 50 10 - 27 
Haushalt 
Tab. 19: Bei der Verbrennung von Kohle in die Atmosphäre 
pro Jahr emittierte Spurenstoffmengen und ihr ver-




106 t N/a 
1972 3 - 6 
2000 6 - 11 
2020 9 - 17 
Tab. 21= Beim Kraftfah~zeugverkehr in die Atmosphäre 











106 t S/a 106 t N/a 
Kohle 60 ± 15 3 - 8 
1972 öl 29 3 - 5 Transport - 3 - 6 
Gas 0,01 1 - 4 
Gesamt 89 ± 15 10 - 23 
KOhle 100 ± 25 5 - 14 
2000 öl 40 4 - 8 Transport 
- 6 - 11 
Gas 0,02 1 - 7 
Gesamt 140 ± 25 16 - 40 
KOhle 200 ± 50 10 - 27 
2020 öl 36 3 - 7 Transport - 9 - 17 
Gas 0,03 2 - 8 
Gesamt 236 ± 50 24 - 59 
Tab. 221 Bei der Verbrennung von fossilen Energieträgern in 
die Atmosphäre emittierte Spurenstoffrnengen und ihr 
vermuteter zeitlicher Trend 1n der Zukunft. 
(Die Zahlen wurden abgeschätzt unter der Annahme, 











- 55 80 - 120 5 - 12 10 - 17 
45 - 55 130 - 180 5 - 12 10 - 17 
45 - 55 200 - 300 5 - 12 10 - 17 
Tab. 23: Globale Emissionsraten von Schwefel und NO (als N) 
6 -1 x in 10 t a . Die anthropogenen Emissionen setzen sich 
zusammen aus der Verbrennung fossiler Energieträger, 
der Verbrennung von Biomasse und der Erzverhüttung. 
anthropogen 
8 - 21 
13 - 38 
20 - 55 
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D. Modellrechnungen 
Bisher wurde in globalen atmosphärischen Modellen vorwiegend der 
Einfluß von langlebigen, anthropogenen Schadstoffen untersucht. 
Dabei konzentrierte sich das Hauptaugenmerk auf die Erfassung 
der Vorgänge, die die Ozonkonzentration in der Stratosphäre 
bestimmen (NAS, 1976; Logan et al., 1977; Derwent und Eggleton, 
1978; Ehhalt, 1978; NAS, 1979; Isaksen und Stordal, 1980). Da 
die anthropogen emittierten Stickoxide und Schwefel verbindungen 
vorwiegend in der Troposphäre reagieren, wurde ein reaktions-
kinetisches Modell auf diese besonderen Erfordernisse ausgedehnt. 
Dies bezieht sich insbesondere auf heterogene Reaktionen zwischen 
Stickstoff- sowie Schwefelkomponenten und der Flüssigwasserphase, 
welche zum Teil die Verweilzeit dieser Komponenten in der Tropo-
sphäre bestimmen, wie aus den im Rahmen dieser Studie gewonnenen 
Ergebnissen deutlich wird. 
Grundlage für sämtliche Berechnungen bildet ein 1-dimensio-· 
nales (1-D) Model, das auf der Lösung der Kontinuitätsgleichung 












Konzentration der Substanz i 
Produktion von i 
Destruktionsrate von i (Gasphasenreaktionen) 
Destruktionsrate von i (heterogene Prozesse) 
- K P ~ [Ci]: Fluß der Substanz i 




Die Lösung der Kontinuitätsgleichungen für alle Substanzen unter 
Vorgabe von Randbedingungen - Mischungsverhältnisse oder Fluß-
raten für die einzelnen Komponenten am Erdboden - ergibt dann 
ihre mittlere globale Vertikalverteilung. Die Lösung der Konti-
nuitätsgleichung wird zu jedem berechneten Zeitpunkt für einen 
quasi-stationären Zustand, .d.h. aC i / at = 0, durchgeführt. Dies 
ist legitim, da hier nur langfristige Trends vorhergesagt werden 
sollen (Größenordnung: Jahre), gegen die die Einstellung des 
photochemischen Gleichgewichtes für die reaktiven Komponenten wie 
S02' NO, N02 , N03 , N20 5 , NH3 , HN02 und HN03 praktisch momentan 
erfolgt (Größenordnung: Tage). Für die im Modell enthaltenen lang-
lebigen Spurengase wie CH 4 etc. bewirkt der schnelle vertikale 
Austausch unmittelbar eine gute Durchmischung der Troposphäre. Der 
zeitliche Trend wird daher nur durch eine Änderung in den Rand-
werten, insbesondere durch die Änderung der Emissionsraten am Boden 
bewirkt. Es erübrigt sich folglich der Einsatz eines wesentlich 
mehr Rechenzeit erfordernden Langzeitmodells. 
Die Modellaussagen beziehen sich auf die U.S. Standard Atmosphere 
(1966) 300 - 600 N Frühjahr/Herbst und basieren in der Troposphäre 
auf einem vertikalen Transportparameter K von 2 x 105 cm2s- 1 
z 
in der bodennahen Grenzschicht. Die photochemischen Produktions-
(Pi) bzw. Destruktionsterme (DiCi ) für eine Substanz ergeben sich 
unmittelbar aus dem in den Tabellen 24 und 25 aufgelisteten Reak-
tionsschema. 
Die wesentlichste Verbesserung dieses Modells gegenüber Vorläufern 
sehen wir in der Berücksichtigung einer Wechselwirkung zwischen 
Gasphase und flüssiger Phase. Unsere Betrachtungsweise erlaubt 
explizit, die Menge der in Wolken- und Regenwasser inkorporier-
ten Substanz in Abhängigkeit vom pH-Wert in Wolken und Regen zu 
beeinflussen in großem Maße die Konzentrationen der wasserlös-
lichen, gasförmigen und festen Komponenten S02' SO~, NH 3 , NH~ und 
(HN03 + NO;). 
Reaktion Geschwindigkeitskonstante 
Tab. 24: In den MOdellrechnungen benutzte Geschwindigkeits-
0(' 0 ) + °2 ~ 
° + °2 2.90(-11)· exp(67/T) konstanten 
0(' 0 ) + N2 ~ ° + N2 2.00(-11). exp(107/T) Bis auf wenige Ausnahmen sind die Geschwindigkeltskonstanten 
0('0) + N20 ~ N2 + 02 4.80(-'1) einer Ubersicht des National Bureau of Standards. 1978 entnommen. 
0('0) + N20 NO + NO 6.20(-11) 
0('0) + 8 2 ~ H + OH 9.90(-11) Reaktion Geschwindigkeitskonstante 0(1 0 ) + H20 ~ OH + OB 2.30(-10) 1 
5.00(-10) O( 0) + H20 2 ~ OH + H02 
0+02+ M 03 + M 1.06(-34)· exp(510/T) O(l D) + Hel .~ el + OB 1.40(-10) 
° + °3 ~ O2 + °2 1.50(-11)· exp(-2220/T) O(' D) + CH4 CH-3 + OH 1.30(-10) N + 0 + M ~ NO + M 1.80(-31). T-n 0('0) + CH 4 CR20 + 8 2 1.40(-11) 
o + NO + M N02 + M 1.55(-32). exp(584/T) O('D) + CF2CI2 -+ 2CIO '.40(-10) 
° + N02 
~ NO + 02 9.30(-12) O('D) + CFCI3 -+ 3CIO 2.20(-10) 
° + N02 + M N0 3 + M 1.00(-31) O('D) + COS -+ CO + SO 2.00 (-10) 
o + N03 
~ N02 + 02 1.00(-11) O2 + N ~ NO + 0 4.40(-12)· exp(-3220/T) 
° + B02 OH + 02 3.50(-11) 02 + 8 + M ~ 802 + M 2.10(-32) . exp(290/T) 
° + H2 ~ H + OB 8.80(-12). exp(-4200/T) 02 + SO 502 + ° 7.50(-13)· exp(-3250/T) 
0+ H20 
~ 0" + OB 1.10(-'0). exp(-9240/T) 02 + CHO CO + H02 5.00(-12) ,b. ...., 
o + "202 OH + H02 2.7S(-12). exp(-2125/T) 02 + CH 3 + M ~ CH 30 2 + M 5.00(-13)· exp(420/T)/(9(18)+M) 
° + SO + M 502 + M 1.90(-31) 02 + CH 3 ~ OH + CH20 2.90(-14)· exp(-940/T) 
° + 502 + M ~ 503 + M 3.40(-32). exp(-'-'30/T) 02 + CH 30 ~ CH 20 + H02 5.00(-13)· exp(-2000/T) 
° + 5°3 ~ 502 + 02 3.00(-16)· exp(-500/T) 03 + N ~ NO + 02 2.00(-11)· exp(-1070/T) 
o + H2S OH + HS 7.20(-12). exp(-1550/T) 03 + NO ~ N02 + 02 2.30(-12)· exp(-14S0/T) 
° + elO Cl + 02 7.70(-"). exp(-130/T) 03 + N02 N0 3 + 02 '.20(-13)· exp(-24S0/T) 
° + HCI Cl + OH 1.14(-11). exp(-3370/T) 03 + H ~ OH + 02 1.40(-10)· exp(-470/T) 
° + HOCI OH + CIO '.00(-11)· exp(-2200/T) 03 + OH ~ H02 + 02 1.60(-12)· exp(-940/T) 
° + eHO CO + OH 2.10(-10) 03 + H02 OH + 202 1.'0(-14)· exp(-580/T) 
° + CH 20 ~ CHO + OH 3.20(-11). exp(-1550/T) 03 + SO ~ 502 + 02 2.50(-12)· exp(-1.0S0/T) 
o + CH 3 CR20 + H 1.00(-10) 0 3 + as -+ S02 1.00(-12)' exp(-l000/T) 
° + CH 4 
~ CH 3 + OB 3.S0(-11). exp(-45S0/T) 0 3 + Cl CIO + 02 2.80(-1')· exp(-257/T) 
° + CR 3CI ~ CH 3 + CIO 2.20(-11). exp(-3450/T) N + NO N2 + ° 3.40(-11) 
° + COS ~ CO + SO 1.60(-11). exp(-2250/T) N + N02 N20 + ° 2.10(-11)· exp(-8oo/T) 
o + CS 2 es + SO 2.96(-11). exp(-700/T) N + OH ~ NO + H 5.30(-11) 
° + e52 
~ C05 + s 3.70(-12). exp(-700/T) NO + N03 ~ N02 + N02 2.00(-11) 
o + CS 2 CO + 52 3.70(-12). exp(-700/T) NO + OH + M ~ HN02 + M 2.00(-12)· exp(800/T)/4.S(19)+M) 
o + CION02 
~ CIO + N0 3 3.00(-12). exp(-800/T) NO + H02 ~ N02 + OH 4.30(-12)· exp(200/T) 
NO + H02 + M UN03 + M 5.60(-33) 
Reaktion Geschwindigkeitskonstante Reaktion Geschwindigkeitskonstante 
NO + CIO • N0 2 + Cl 7.80(-12)· exp(250jT) OH + CS 2 • COS + H5 1.85(-14) 
NO + CH 30 2 N02 + CH 30 7.00(-12) OH + COS CO2 + H5 5.80(-14) 
N02 + N03 + M N20 5 + M 8.00(-11). exp(-600jT)f(5(18)+M) OH + H02N02 820 + N02 + 02 6.00(-12) • exp(-750jT) 
N02 + B NO + OH 4.80(-10)' exp(-400/T) OH + CION02 • CIO + HN03 '.20(-12) • exp(-333/T) 
N02 + OH + M • HN03 + M 8.00(-12)' exp(300/T)/(7.5(18)+M) 3) H02 + H02 "2°2 + °2 3.80(-14) • exp(1250/T) 
N02 + H02 • HN02 + 02 3.00(-15) H02 + S02 • OH + 503 9.00(-16) 
N02 + H02 + M 802N02 + M 1.13(-13)·_ exp(1220/T)/(3.1 (19)+M) H02 + HS • H20 + so 5.00(-12) 
N02 + CIO + M • CION02 + M 6.90(-13)· exp(925/T)/(4.3(20)+M) H02 + HS • "2S + 02 3.00(-11) 
N02 + CH 30 CH 20 + HN02 6.60(-15) H02 + Cl • HCI + 02 4.50(-11) 
N20 5 + M N02 + N03 + M 5.00(-6) exp(-10300/T) H02 + CIO • HOCI + 02 4.50(-12) 
N20 5 + "20 • HN03 + HN03 ' .00(-20) H02 + CH 20 8 2°2 + CHO 1.70(-1')' exp(-l00/T) 
NB3 + OH NH2 + H20 2.30(-12) exp(-800/T) H2 + Cl • HCI + 8 3.50(-11) • exp(-2290/T) 
8 + H + M • HZ + M 8.30(-33) H20 + 503 • "25°4 9.00(-13) 
B + H02 • H2 + 02 4.20(-11) exp(-350/T) "2°2 + HS a 2s + 802 5.00(-13) 
H + H02 "20 + ° 8.30(-11) exp(-500/T) "202 + Cl HCI + H02 1.70(-12) • exp(-384/Tl 
OB + 08 820 + ° 1.00(-11) exp(-500/T) HN03 + Cl HCI + N03 '.00(-11) • exp(-2170/T) 
08+0H+M H20 2 + M 1.33 (-11) exp(250/T)/C1.2(20)+M) S02 + CH 30 2 • 503 + CH 30 5.30(-15) ~ 
OH + H02 • 820 + 02 4.00(-11) CI'+CI+M • Cl2 + M 6.00(-34) • exp(~OO/T) Cl) 
OH + H2 • "20 + H 1.20(-11) • exp(-2200/T) Cl + CH20 • HCI + CHO 9.20(-11) • exp(-68/T) 
1) OH + "2°2 H02 + 820 2.50C-12) • exp(-126/T) Cl + CH 4 • HCI + CH3 9.90(-12) • exp(-1360/T) 
OB + HN02 N02 + "20 6.60(-12) Cl + H02N02 HCI + N02 + 02 3.00(-12) • exp(-300(T) 
2) OB + 8N03 • 820 + N03 1.50(-14) • exp(649/T) CIO + CIO Cl2 + 02 5.00(-13) • exp(-1240/T) 
OH + 503 + M • H503 + M 1.71(-14)' exp(1100/T)/(1.9(18)+M CH 30 2 + CH 30 2 ... CH 30 + CH 30 + 02 1.60(-13) 
08 + H2S 820 + HS 5.00(-12) H02N02 + M 802 + N02 2.00(16) • exp(-11900/T) 
OH + HCI Cl + 820 2.80(-12) • expC-425/T) 
OH + HOCI • H20 + CIO 3.00(-12) • exp(-Boo/T) 
OH + CO • CO2 + 8 1.40(-13) 
OH+CO+M CO2 + " + M 7.00(-33) 1) L.E. Keyser, 198O 
08 + CR20 N20 + CHO 
1.00(-11) 2) P.H. Wine et al., 1980 
OB + CH 4 • "20 + CH 3 2.36 (-12) • exp(-1710/T) 3) R.A. Cox and J.P. Burrows, 1979 
OB + CF2C1 2 • 2C1 
1.00(-12) • exp(-3650/T) 
08 + CFCl3 • 3C1 
1.00(-12) • exp(-3650/T) 
OH + CCl4 2CI + 2HCI 
1.00(-15) (nettoreaktion) 
08 + CH 3CI • ? + Cl + 8 20 
2.20(-12) .exp(-1140/T) 
OH + (C83)2S ... 502 6.1 (-12) • exp(134/T) 
08 + (CH3) 25 • ... 5°4 6.1 (-12) • exp(134/T) 
Photolytlsche Reaktion 
02 + hv ..J-
03 + hv -+ 
03 + hv -+ 
NOa + hv ... 
NO) + hv -+ 
NO) + hv -+ 
N20 + hv -+ 
N20 S + hv 0+-
N") + hv -+ 
H02 + hv + 
"20 + hv -+ 
"202 + hv -+ 
HN02 + hv .. 
HN03 + hv -+ 
.S02 + hv + 
elD + hv -+ 
HCI + hv -+ 
HOCl + hv -+ 
el2 + hv -+ 
CO2 + hv -+ 
eu20 + hv -+ 
eRaO + hv -+ 
CF2C1 2 + hv -+ 
CFC1 3 + hv -+ 
CC1 4 + hv -+ 
eR3el + hv -+ 
CQS + hv -+ 
HN04 + h\l -+ 
elONOa + hv -+ 
° + ° 
02 + 0('0) 
02 + ° 
NO + 0 
NO + 02 
N02 + ° 
N2 + 0('0) 
2N02 + ° 
NH 2 + H 
OH + 0 
OH + H 
20" 
NO + OH 
NOt + OH 
SO + 0 
o + Cl 
H + Cl 
OH + Cl 
Cl + Cl 
CO + 0 
CO + "2 




C"3 + Cl 
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Zitat 
M. Ackerman, 1971 
M. Ackerman, 1971 
M. Ackerman, 1971 
H.S. Johnston u. R. Graham, 1974 
NASA '979 
NASA '979 
H.S. Johnston u. G.S. Selwyn, 1975 
H.S. Johnston u. R. Graham, 1974 
B.A. Thornpson et a1., 1963 
C.J. Hochanadel et al., 1972 
B.A. Thompson et a1., 1963 
L.T. Halina et a1., 1977 
R,A. Cox u. R.G. Derwent, 1976 
H.S. Johnston u. R. Graham, 1974 
B.A. Thompson et a1., 1963 
Rigaud et a1., 1977 
E.C.J. Inn, 1975 
H.D. Knauth et a1., 1978 
D.J. Seery u. D. Britton, 1964 
D.E. Shemansky, 1972 
Bass et a1.,1979 
Bass et a1.,1979 
C. Hubrich et a1., 1977 
C. Hubrich et a1., 1977 
F.S. Row1and u. M.J. Molina, 1975 
C. Hubrich et a1., 1977 
NASA '979 
NASA '979 
F.S. Row1and et a1., 1976 
Tab. 25; In den Mode11rechnunqen benutzte photolytische Prozesse 
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Auf der Grundlage der eingehenden Untersuchungen der Zyklen von 
Schwefel- und Stickstoffkomponenten, die zu einer Aufschlüsse-
lung in natürliche und anthropogene globale Produktions raten und 
deren zeitliche Trends führen, lassen sich atmosphärische Be-
dingungen und ihre MOdifizierung durch Luftverunreinigungen im 
oben zitierten 1-D Modell bestimmen. Dazu wurden neben den bereits 
angeführten photochemischen und heterogenen Quell- und Senkmecha-
nismen atmosphärischer Gase als weitere natürliche atmosphärische 
Produktions- bzw. Destruktionsmechanismen sowohl die NOx-produk-
tion durch Blitze als auch die S02-Emission aus Vulkanen und die 
Sedimentation der Nitrat-, Ammoniak- und Sulfatanteile im Aerosol 
in das Modell eingebracht. Alle diese Parameter werden mit ihrer 
charakteristischen Höhenverteilung eingegeben. Alle übrigen in 
den vorherigen Kapiteln aufgelisteten Produktions- und Destruk-
tionsmechanismen wirken am Boden und wurden als Randbedingungen 
berücksichtigt. 
Für die hauptsächlich durch natürliche Prozesse kontrollierten, 
langlebigen Spurengase wie CH 4 , N20 und H2 wurden konstante 
Emissionen bzw. Konzentrationen wie sie heute vorgefunden werden 
auch für die Zukunft angenommen. Experimentelle Befunde zeigen, 
daß für diese Spurengase auch langfristig keine oder nur gering-
fügige Variationen zu erwarten sind (Ehhalt, 1979; Schmidt et al., 
1979; Volz et al., 1981). Auch die Emission von CO wurde zeit-
lich konstant gehalten, obwohl bei diesem ein der Energieproduk-
tion proportionaler Anstieg der Emission möglich ist. Damit wurde 
implizit angenommen, daß eine zukünftige Kontrolle der CO-Emission 
erfolgreich sein wird. 
D.1. Globale Modellvorhersagen 
Modelle können in zweifacher Hinsicht zum Verständnis der At-
mosphäre beitragen; zum einen werden die wesentlichen Ursachen 
für jetzige Verhältnisse deutlich, zum anderen lassen sich zu-
künftige Änderungen vorhersagen. Von beiden Möglichkeiten werden 
wir Gebrauch machen. Bei der Interpretation der Daten darf jedoch 
nicht der Fehler gemacht werden, sie mit Gegebenheiten einzelner 
begrenzter Situationen in verunreinigten oder Reinluft-Gebieten 
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zu vergleichen, sondern es muß beachtet werden, daß unsere Modell-
aussagen auf Mittelungen beruhen und daher mittlere globale Ver-
hältnisse charakterisieren. Insbesondere werden deshalb auch abso-
lute Spurenstoffkonzentrationen nicht unmittelbar mit gemessenen 
Werten vergleichbar sein. Jedoch werden die kausalen Zusammenhänge 
deutlich und relative Änderungen vernünftig erfaßt, so daß die 
Auswirkungen der anthropogenen Spurenstoffemission realistisch 
wiedergegeben werden. 
D.2. Reaktionen von Schwefelkomponenten in der Atmosphäre 
Eine Ubersicht über die Reaktionswege, die atmosphärische Schwe-
felkomponenten durchlaufen können, gibt Abbildung 1. Die einzige 
photochemisch bedeutsame Kopplung an andere Spurenstoffzyklen 
erfolgt über die Gasphasenreaktionen mit OH. Die Reaktion mit 
OH bildet neben dem Ausregnen den Hauptzerstörungsmechanismus 
für S02 in der Troposphäre (Gravenhorst et al., 1978). Zum OH-
Haushalt selber trägt sie aber weniger als 5 % bei. Das bedeutet, 
daß eine Erhöhung der Schwefelemission in die Atmosphäre die OH-
Konzentration nicht wesentlich ändert und somit auch die Lebens-
zeit des Schwefeldioxid in Bezug auf die OH-Reaktion unverändert 
bleibt. Die Gasphasenreaktionen, die S02 in Schwefelsäuremoleküle 
umwandeln, werden demnach nicht durch eine Rückkoppelung gebremst. 
Eine Erhöhung der Schwefeldioxidkonzentration wird daher zu einer 
größeren Schwefelsäuremenge in der Atmosphäre führen. 
Die gasförmigen Schwefelsäuremoleküle lagern sich mit Wasser-
mOlekülen zu Aggregaten zusammen, die Ausgangsbasis für die Teil-
chenbildung im Keimbildungsbereich sind. Abbildung 4 zeigt, daß 
eine Verdreifachung der anthropogenen S02-Quellstärke im Jahre 2020 
gemäß der in Tabelle 22 und 23 zusammengefaßten Trendstudien bei 
festgehaltenem OH-Pegel von 1972 (in Ubereinstimmung mit 2-D 
Rechnungen nach Rodhe und Isaksen (1979» in 5 km Höhe zu einem 
Anstieg der S02-Konzentration von 20 % führt. Am Boden beträgt 
dabei die Konzentrationszunahme von Schwefeldioxid 100 %. Simultan 
erfolgt eine Anreicherung von H2S0 4 im Aerosol um 120 % in der 
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Abb. 5: Abhängigkeit der berechneten OH- und HOx-Konzentration 
von dem vorgegebenen NOx-Mischun98verhältnls (Ehhalt, 
1979) • 
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Wird zusätzlich ein gleichzeitiger NOx-Anstieg angenommen, so muß 
sich die dadurch geänderte OH-Konzentration auf das S02 auswirken. 
Bei der hier abgeschätzten Zunahme der globalen NOx-Konzentration 
wird die OH-Konzentration zunehmen (vergI. Abb. 5). Damit wird die 
S02-zunahme reduziert und bereits in 3 km Höhe kann man nicht mehr 
von einem signifikanten anthropogenen Effekt auf die S02-Vertikal-
verteilung sprechen. In der oberen Troposphäre kommt es sogar zu 
einer effektiven S02-Abnahme, wie der Abbildung 4 zu entnehmen 
ist. Die schraffierten Unsicherheitsbereiche in Abbildung 4 folgen 
aus einer konservativen Abschätzung, die minimale s02-Emission 
mit maximaler NO -Emission und umgekehrt gemäß Tab. 22, 23 koppelt. 
x 
wegen dieser Verringerung des Schwefelreservoirs im S02 auf Grund 
der angewachsenen OH-Konzentration muß der Schwefel in H2S0 4 über-
führt worden sein. Man berechnet eine zusätzliche Erhöhung der 
Schwefelsäurekonzentration von 25 %. Die Konzentration von COS, 
das durch OH-Radikale in S02 überführt wird, sinkt durch den OH-
Konzentrationsanstieg um 18 %. 
Neben dieser rein photochemischen Kopplung des Schwefel- und 
Stickstoffkreislaufs bleiben Wechselwirkungsmechanismen wie etwa 
die Änderung des pH~Wertes von Wolkenwasser durch Inkorporation 
von mehr H2S04 , HN03 oder NH 3 und den aus ihnen gebildeten Aero-
solkomponenten in Wolken- und Regenwasser unberücksichtigt. In 
der vorliegenden Rechnung wurde der pH-Wert von Niederschlags-
und Wolkenwasser als fixierter Modellparameter behandelt, der 
entsprechend plausiblen Annahmen gewählt wird. Regional führt 
jedoch die durch anthropogene Emission von S02 und NO
x 
vermehrte 
Produktion von saurem Sulfat- und Nitrataerosol bereits heute zu 
einer meßbaren Erhöhung der H-Ionen-Konzentration im Niederschlag. 
D.3. Der NO -Kreislauf 
x 
Das komplexe chemische Verhalten von NOx-Komponenten in der At-
mosphäre (Abb. 6) ist im Detail noch ungeklärt. NO
x 
wird zum 
einen am Boden emittiert, zum anderen wird es in der Stratosphäre 
durch die Reaktion (N 20 + 0(1 D) ~ NO + NO) gebildet. AUßerdem 
wird NO
x 
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MISCHUNGSVERHÄLTNIS VON NOx 
Abb. 7: Vertikale Verteilung de~ .. ~.~mme von NO und N02 für die 
NOx-Quellstärke 1972 m:~:1:l:i:~ bzw. 2020 
im Vergleich zu 1-0 Berechnungen von J. Chang (1~80)---·--­
und 2-D Berechnungen von D. Kley et a1., 1980 ~~e( 
und J. Logan et a1., 1980 
Die Meßdaten. wurden in mittlerer geographischer 
Breite gewonnen (0. Kley et al., 1980). 
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bildet. In der Troposphäre wird es über den Reaktionspfad mit 
OH zum stabilen HN03 oxidiert, das heterogen aus der Atmosphäre 
entfernt wird. Bei steigender Injektion von NO
x 
in die Tropo-
sphäre wird durch das Anwachsen von HN03 die H-Ionen-Konzentra-
tion im Wolken- und Niederschlagswasser erhöht. 
Daß es noch ungelöste 
laufs gibt, macht der 
Probleme im Verständnis des 




und gemessenen NO -Verteilungen in der mittleren und oberen 
x 
Troposphäre deutlich. Abbildung 7 zeigt diesen Sachverhalt auf. 
Zwar kommen Berechnungen, die durch geeignete Skalierung ver-
suchen, die Charakteristik von dreidimensionalen (Kley et al., 
1980) bzw. zweidimensionalen (Logan et al., 1980) Bewegungs-
feldern mit der komplexen eindimensional behandelten NOx-Chemie 
zu koppeln, den Meßwerten näher als globale eindimensionale Ver-
teilungen, jedoch wird dabei der Gradient der vertikalen NO
x
-
Verteilung in den höherdimensionalen Modellen teilweise sogar 
schlechter wiedergegeben. 
Die Diskrepanzen zwischen den Modellen werden durch unterschied-
liche Behandlung des Transports verursacht bzw. dadurch, daß die 
Injektion von NO
x 
durch den Flugverkehr in die obere Troposphäre 
in unserem Modell sowie dem von Chang nicht berücksichtigt ist. 
Zu den Unterschieden gegenüber den Meßwerten können neben einer 
unvollständigen Behandlung der Chemie noch folgende Punkte bei-
tragen: 
a) Die Anzahl und geographische Verteilung der Meßdaten ist nicht 
als repräsentativ, d.h. mit Modellberechnungen vergleichbar, 
zu werten. 
b) Die bisher angewandten Meßverfahren neigen eher zu einer Uber-
schätzung des NO -Mischungsverhältnisses. x . 
c) Die modellmäßigen Randwerte an der Erdoberfläche in 1-D Modellen 
gehen von einem globalen Mittel aus, das einen Komprorniß zwi-
Reinluft und anthropogen beeinflußter Luft darstellt, was sich 
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klar im Verlauf der Profile wiederspiegelt. Das auftretende 
Minimum in 7 km Höhe läßt sich entsprechend der Datenanalyse 
von Kley et al. (1980) als obere Grenze für die anthropogene 
Beeinflussung durch den Boden interpretieren. 
Es scheint, daß unser Modell die dominierende Rolle der strato-
sphärischen NOx-Quelle (Kley et al., 1980) in der oberen Tro-
posphäre eher unterschätzt. Nach unseren Berechnungen wird die 
NOx-Konzentration in der oberen Troposphäre bei einer Zunahme 
der anthropogenen NOx-Emission am Boden (Tab. 22) merklich an-
steigen. Eine Erhöhung der anthropogenen Emissionen um 150 % 
zwischen 1972 und 2020 führt in 10 km zu einer Konzentrationszu-
nahme von 21 % und an der Tropopause von 5 %. 
Jedoch schließen unsere Rechnungen in Ubereinstimmung mit anderen 
Autoren eine Beeinflussung der Stratosphäre durch anthropogene 
Emission von NO
x 
am Boden aus. Eine Erklärung für di.e im Ver-
gleich zu Meßwerten geringeren vorhergesagten NOx-Mischungsver-
hältnisse in der oberen Troposphäre liegt möglicherweise darin, 
daß in diesem Höhenbereich eine anthropogene NOx-Emission durch 
den Unterschall-Flugverkehr von uns im Modell nicht vorgesehen 
war. Nach einer neueren Arbeit von Liu et al. (1980) wird der 
Anteil dieser NOx-Quelle in der oberen Troposphäre der Nordhemi-
sphäre zu 40 % bestimmt. Neben dem unmittelbaren Einfluß, den 
die bis zum Jahre 2020 extrapolierte Zunahme der anthropogenen 
Emission von NO
x 
auf die Stickoxid-Konzentrationen ausübt, führt 
die ansteigende NO -Produktion im Jahre 2020 dazu, daß 
x 
a) wegen der erhöhten Photolyse von N02 mehr troposphärisches 
03 gebildet wird 
und 
b) die OH-Konzentration zunimmt und dadurch mehr co und CH 4 
oxidiert wird (Fishman und Crutzen, 1978; Liu, 1977; Hameed 
et al., 1979) (vgl. Abb. 5 und 8). 
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D.3.1. Beeinflussung der Sauerstoffkomponenten durch Zunahme der 
anthropogenen NOx-Quellstärke von 1972 bis zum Jahre 2020 
Untersuchungen jüngerer zeit haben gezeigt, daß die Menge des 
in der Troposphäre vorhandenen Ozons nicht wie bisher angenommen 
ausschließlich stratosphärischen Ursprungs ist (C. Junge, 1962; 
C. Junge und Czeplak, 1968; Singh et al., 1978; Hussain et al., 
1979) , sondern zu einem nicht unbedeutenden Teil unmittelbar über 
den Reaktionszyklus 
CO + OH ... CO2 + H ( 1 ) 
H + 
°2 + M ... H02 + M (2) 
H02 + NO ... OH + N02 (3 ) 
N02 + hv ... NO + ° (4) 
° + °2 + M ... °3 + M (5 ) 
CO + 202 + hv ... CO2 + °3 Nettoreaktion 
in der Troposphäre gebildet wird, sofern ein ausreichend,großes 
Reservoir an 
1977; Liuet 
es jedoch zu 
NOX existiert (Chameides und Walker, 1973; Liu, 
al., 1980). Bei niedriger NO -Konzentration kommt 
x 
einer Nettodestruktion von 03' da dann die Reaktion 
(6 ) 
in größerem Maße Ozon zerstört als durch. Reaktionen (3) bis (5) 
gebildet wird. Die Quellstärke des troposphärisch gebildeten 03 
kann je nach NOx-Konzentration ein Vielfaches (bis Faktor 3) des 
Ozonflusses aus der Stratosphäre in die Troposphäre betragen 
(Liu, 1980). Von diesem troposphärischen Ozon entstehen 80 % ober-
halb von 5 km. Außer dem Transport von Ozon selber, führt auch 
der Transport von stratosphärischem NO in die obere Troposphäre 
x 
dort zu einer Erhöhung der 03-Konzentration (Levy et al., 1980). 
Die Ozonkonzentration in der oberen Troposphäre setzt sich daher 
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Abb. 9: Reaktionsschema der Sauerstoff-Komponenten 
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i) dem Ozon stratosphärischen Ursprungs, das durch turbu-
lente Diffusion in die Troposphäre gelangt, 




iii) dem Ozon troposphärischen Ursprungs, das aus beim Unter-
schallflugverkehr emittiertem NO photochemisch produ-
x 
ziert wird, 




Fügt man die für 2020 vorhergesagte anthropogene Quellstärke für 
NO
x 
am Erdboden in unser Modell ein, so bestätigen die Ergeb-
nisse obige Betrachtungen. Da der Einfluß des am Boden injizier-
ten NO
x 
mit der Höhe abnimmt, wird auch die 03-Zunahme mit der 
Höhe geringer (Abb. 10). Die Säulendichte des troposphärischen 
Ozons nimmt in diesem Zeitraum um 14 % zu, während die gesamte 
Säulendichte (Troposphäre + Stratosphäre) nur um 2 % ansteigt. 
ln der Stratosphäre allein tritt nur eine Zunahme von 0.8 % auf. 
Die von uns unberücksichtigt gebliebene NO -Emission von Unter-
x 
schallflugzeugen in die obere Troposphäre kann heute schon nach 
Liu et al. (1980) zwischen 15 % und 30 % des troposphärischen 
Ozons in der Nordhemisphäre verursachen. Es erscheint wesentlich, 
diesen anthropogenen Effekt einzuschließen, da die Ozonproduktion 
in der oberen Troposphäre durch NO
x 
mitbestimmt wird (Liu et al., 
1980). Der in der Stratosphäre vorhergesagten Verminderung der 
Ozonsäulendichte durch Emission von Chlorfluormethanen wird daher 
möglicherweise ein Ozonanstieg in der oberen Troposphäre auf Grund 
von anthropogen erzeugten Stickoxiden überlagert. 
Neben klimatischen Effekten hat die troposphärische Ozon zunahme 
Auswirkungen auf die photochemischen Lebenszeiten anderer Gase. 
lndirekten Einfluß nimmt dieOzonänderung über das OH-Radikal, 
dessen Bildung maßgeblich von der Ozonkonzentration abhängt. 
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D.3.2. Beeinflussung der OH-Konzentration durch die Zunahme der 
anthropogenen Quellstärke von NO
x 
von 1972 bis 2020 
Die im vorangehenden Abschnitt diskutierte Zunahme von 0 3 im 
Zeitraum 1972 - 2020 hat unmittelbar zur Folge (Abb. 8, 9, 11), 
daß über den Reaktionsmechanismus 
0 3 + hv ... °2 + 0 (1 D) (7 ) 
o (1 D) + H20 ... OH + OH (8) 
o (1 D) + CH 4 ... OH + CH 3 (9) 
o (1 D) + H2 ... OH + H ( 10) 
entsprechend mehr OH-Radikale gebildet werden (Abb. 8). 
Uber die Reaktionen 
co + OH 
wird zwar mehr OH in H02 übergeführt, aber das photochemische 
Gleichgewicht verschiebt sich über die Reaktionen 
( 11) 
( 12 ) 
zugunsten von OH und hängt damit vom NOx-Pegel ab. Aus dem Reak-
tionsschema (Abb. 11) läßt sich ablesen, daß die Umkehrung dieses 
Effekts ab einer bestimmten Stärke der NOx-Quelle durch den wach-
senden Einfluß der Abbaumechanismen, wie z.B. 
M heterogen 
... HN03 ... Aerosol (13) 
möglich ist. Nach Hameed et al. (1979) liegt das 
-9 Mischungsverhältnis zwischen 0.1 x 10 und 0.23 
kritische N02-
-9 
x 10 (vgl. 
Abb. 5). 
~ 
~ /I O(3p) 
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Wie bereits zu Anfang erwähnt, greift OH in viele Spurenstoff-
zyklen steuernd ein, so daß Änderungen in OH unweigerlich Ände-
rungen in den Konzentrationen und photochemischen Lebenszeiten 
vieler Substanzen zur Folge haben. Bereits diskutiert wurde die 
Kontrollfunktion von OH im Schwefelzyklus. Im folgenden wird die 
Rolle von OH im Kohlenstoffkreislauf insbesondere hinsichtlich 
der Abhängigkeit des Gleichgewichts CO - CH 4 näher analysiert. 
D.3.3. Beeinflussung des Kohlenstoffkreislaufs durch die Zunahme 
der anthropogenen NOx-Quellstärke von 1972 bis zum Jahre 2020 
Entgegen einem früher angenommenen Anstieg des anthropogen pro-
duzierten CO, von dem auch W.L. Chameides et al. (1977) in ihrer 
Arbeit ausgingen, nimmt man heute an, daß der anthropogene An-
teil an CO nahezu keinen zeitlichen Trend aufweist, sondern eher 
rückläufig ist, so daß etwaige Änderungen im CO- und CH 4-Mischungs-
verhältnis ausschließlich auf ein Anwachsen der anthropogenen 
NOx-Emission zurückzuführen sind. Durch den oben diskutierten OH-
Zuwachs werden CO bzw. CH 4 verstärkt oxidiert. Der Anteil von OH 
an der Oxidation von CO beträgt 90 % und an der von CH 4 70 %. 
Die Zunahme von OH bis zum Jahre 2020 bewirkt eine Abnahme des 
CO-Mischungsverhältnisses um ca. 15 % in der Troposphäre. Für 
CH 4 ergibt sich ein um 17 % verringertes Mischungsverhältnis. 
Die Analyse der Quellstärke zeigt, daß die globale Änderung von 
NO
x 
von 1972 bis zum Jahre 2020 noch in den von Hameed et al. 
(1979) bestimmten Bereich fallen, für den eine Erhöhung von NO
x 
auch eine Erhöhung von OH zur Folge haben sollte. 
Ein Teil des in der Troposphäre angetroffenen NO
x 
stammt aus 
der Zerstörung von N20 in der Stratosphäre. Dieses N20 wird bei 
biologischen Umsetzungen im Boden produziert. Wird nun durch 
Einsatz von künstlichem Dünger die Freisetzung von N20 vom Boden 
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erhöht, so könnte auch dadurch- eine Zunahme der NOx-Konzentra-
tion in der oberen Troposphäre bewirkt werden. Eine zusätzliche 
N20-Emission bei der künstlichen Düngung wird jedoch zur Zeit 
als so gering eingeschätzt, daß eine Berücksichtigung dieses 
Effektes im Rahmen der schon gegebenen Unsicherheiten nicht sinn-
voll erscheint. 
E. Zusammenfassung 
Die Abschätzungen, die wir für natürliche und anthropogene Quell-
stärken von Schwefeldioxid und Stickoxiden und deren zeitlichen 
Trend bis zum Jahre 2020 durchführten, bilden die notwendige Basis 
für eine qualitative und quantitative Erfassung der zukünftigen 
bis 2020 zu erwartenden globalen Einflüsse auf unsere Umwelt. 
Unsere Untersuchungen zeigten, daß die wichtigsten biogenen 
Quellen für die natürliche Schwefelproduktion die (CH3)2S-Emis-
sion aus dem Ozean und die Verflüchtigung von reduzierten Schwe-
felverbindungen von tropischen Böden sind. Sie betragen zusammen 
jedoch höchstens ein Drittel der gesamten anthropogenen Schwefel-
quellstärke.Auch der natürliche Beitrag zum Schwefelkreislauf 
aus der Vulkantätigkeit (etwa vergleichbar mit dem biogenen An-
teil) reicht offensichtlich nicht aus, das Uberwiegen der anthro-
__ p~genen Schwefelproduktion aufzuheben. 
Eine entsprechende Analyse der NOx-produktion führt zu dem Er-
gebnis, daß die weltweite natürliche Stickoxidemission hauptsäch-
lich bei Gewitterentladungen über den tropischen Kontinenten, bei 
biogenen Umsetzungen im Boden, durch N20-Oxidation in der Stra-
tosphäre und durch NH 3-Oxidation erfolgt. In der Summe tragen 
natürliche Prozesse etwa im gleichen Maße wie anthropogene zum 
NO -Haushalt der Atmosphäre bei. 
x 
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Entfernt werden S02 und NO
x 
aus der Atmosphäre nach chemischer 
Umwandlung in der Atmosphäre zu H2S04 und HN03 vor allem im 
Niederschlag. 
Ihre Zyklen können im Rahmen der zur Zeit möglichen Genauig-
keit als balanciert angesehen werden. 
Unsere Studien berücksichtigen alle bekannten photochemischen 
Vorgänge in der Atmosphäre. Sie sind auf Grund ergänzender Er-
kenntnisse einem ständigen Wandel unterworfen, dessen rasche Er-
fassung unser Modell gewährleistet. Die Verbindung zur Biosphäre, 
Hydrosphäre und Geosphäre wird durch die Transferraten zwischen 
Atmosphäre und angrenzenden Systemen berücksichtigt. Rückkoppe-
lungsmechanismen wie Änderung des Strahlungstransportes und damit 
der Temperaturverteilung und des hydrologischen Zyklus, die 
ihrerseits wieder die Dynamik der Atmosphäre beeinflussen, zu 
erfassen, übersteigt heutige Möglichkeiten. 
Wolkenformationen, pH-Wert von Niederschlags- und Wolkenwasser, 
Aerosol- und Wolkeneigenschaften werden aus Meßdaten abgeleitet. 
Diese Einschränkungen des Modells lassen eine entsprechende Un-
si.cherhei t der l?rognosen erwarten. 
Der Ubergang zu mehrdimensionalen Berechnungen erscheint derzeit 
nicht aussagekräftiger, da zweidimensionale Datenfelder für 
Spurenstoffkonzentrationen und Transportparameter noch fehlen. 
Zusammenfassend führen unsere Studien unter Berücksichtigung der 
zeitlichen Entwicklung des anthropogenen Anteils an der S02- bzw. 
NO -Quellstärke im Zeitraum 1972 - 2020 zu folgenden Änderungen x . 
im photochemischen Gleichgewicht der Atmosphäre: 
Die erwartete Verdreifachung der anthropogenen s02-Emission be-
einflußt nur den Schwefelkreislauf. Sie führt zu einer Verdoppe-
lung der S02-Konzentration am Boden. Mit zunehmender Höhe wird 
der Einfluß geringer und macht bereits in der mittleren Tropo-
sphäre (~ 5 km) nur noch 20 % aus. Gleichzeitig kommt es zu einer 
Anreicherung yon H2S0 4-Aerosol yon 120 % am Boden mit analoger 
Höhencharakteristik. 
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Bei simultanem Anstieg der anthropogenen NO -Emission um 150 % 
x 
im gleichen Zeitraum führt die zunehmende anthropogene Emission 
von S02 zu keinem Anstieg der S02-Konzentration auf Grund der 
erhöhten Destruktion von S02 durch das OH-Radikal. 
Die Änderung der anthropogenen Quellstärke von NO
x 
am Boden um 
150 % bis zum Jahre 2020 führt zu verstärkter Bildung von Ozon 
in der Troposphäre und damit zu einer Erhöhung der troposphä-
rischen Ozonsäule um 14 %. Eine Erhöhung der NO -Immission in 
x 
der oberen Troposphäre durch erhöhten Flugverkehr würde diesen 
Wert noch erhöhen. Dieser Effekt ist in dieser Studie nicht be-
rücksichtigt. 
Uber Oxidationsprozesse greift OH in den KOhlenstoffzyklus ein. 
Die Zunahme von OH durch anthropogenen Zuwachs der Nöx-Emission 
bewirkt im CH 4- bzw. CO-Mischungsverhältnis eine Abnahme von 17 % 
bzw. 15 %. 
Diese Aussagen gelten für die global gemittelte Atmosphäre. Ein 
eindimensionales Modell läßt keine regionalen Aussagen zu. Den-
noch läßt insbesondere die in Abbildung 9 beschriebene Chemie 
und ihr Einfluß auf die OH-Konzentration (Abb. 11) einige Schluß-
folgerungen zu. Abbildung 11 zeigt, daß die OH-Konzentration mit 
einer Zunahme des N02-Mischungsverhältnisses über 0.2 ppb (in 
anderen Modellen über 1 ppb) beginnt abzunehmen. Regional werden 
solche NOx-Konzentrationen durchaus erreicht. Es muß also mit 
regionalen Abnahmen der OH-Konzentration gerechnet werden. Eine 
Konsequenz dieser Abnahme ist, daß die regionalen Emissionen 
solcher Spurenstoffe, die hauptsächlich mit OH reagieren, sich 
über größere Distanzen ausbreiten werden. 
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